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Chapitre 1 : Introduction 
ge ne rale 

 

 

Si les premiers soupçons d’un changement climatique mondial dû aux activités humaines 

datent des années 1970, de véritables preuves, ayant amené les problèmes climatiques au rang 

de sujet de société de premier plan, sont apparues vers la fin des années 1990, avec 

notamment la signature du protocole de Kyoto. Ces preuves sont le fruit de la recherche 

scientifique sur le système Terre-Atmosphère-Océan. Elles sont compilées périodiquement 

par le Groupe d’experts Intergouvernemental sur l’Evolution du Climat (GIEC) ou, en 

anglais, Intergovernmental Panel on Climate Change (IPCC). Ces derniers s’appuient sur des 

résultats scientifiques (publications, modèles …) afin de prédire, selon un certain degré de 

confiance, le climat futur. Dans le dernier rapport datant de 2013, l’indice de confiance est 

passé à 98 % sur les deux prédictions majeures suivantes : 

- Le réchauffement global du climat dû aux activités humaines qui induit une hausse du 

niveau des mers et la fonte des banquises 

- L’augmentation de l’évaporation et des précipitations moyennes 

 

Les émissions anthropiques de gaz à effet de serre (GES) augmentent rapidement depuis la 

révolution industrielle. De plus, les activités humaines modifient les propriétés du sol et 

émettent des aérosols dans l’atmosphère. Ces changements sont susceptibles d’engendrer des 

modifications dans les interactions entre les rayonnements solaires et telluriques et les 

constituants atmosphériques, qui sont regroupées sous le terme de transfert radiatif. Le 

changement climatique associé, quantifié notamment par l’évolution de la température de 

surface et le taux de précipitation, dépend donc du bilan induit par le transfert radiatif : le 

bilan radiatif. 
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I. Le bilan radiatif 
 

I.1 Définition 

 

Le bilan radiatif fait l’inventaire des flux énergétiques sur trois couches : l’espace au sommet 

de l’atmosphère (TOA), l’atmosphère et la surface terrestre. Il décrit comment l’énergie se 

répartit dans ce système. Il est schématisé sur la figure I.5, les valeurs et incertitudes de 

chaque composante sont indiquées. L’énergie incidente provient uniquement du soleil, elle 

subit ensuite la réflexion ou l’absorption par les gaz, les aérosols, les nuages et la surface. La 

surface terrestre et l’atmosphère émettent des rayonnements dans l’infrarouge dont une partie 

est redirigée vers la surface, ce qu’on appelle l’effet de serre. Des échanges d’énergie sans 

rayonnement se font entre la surface et l’atmosphère par évaporation (chaleur latente) et par 

transfert direct de chaleur (chaleur sensible). 

 

 

Figure I.5 : Bilan radiatif global avec les conditions climatiques actuelles, d’après le dernier 

rapport du GIEC (Hartmann et al., 2013). Les nombres indiquent l’amplitude annuelle des 

flux énergétiques pour chaque processus en W.m-2, les nombres entre parenthèses indiquent 

la gamme de valeurs associée aux incertitudes, d’après l’étude de Wild et al. (2013). 
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I.2 Le forçage radiatif 

 

Le Forçage Radiatif (FR) est défini comme le changement dans l'irradiance (exprimée en 

W/m2) nette, descendante moins montante, à la tropopause, due à une variation d'un acteur 

externe de changement climatique. L’énergie reçue par la surface terrestre est supérieure aux 

émissions infrarouges Sur la figure I.5, le bilan au TOA et à la surface donne une énergie 

totale entrante supérieure à celle sortante. Le système Terre-Océan-Atmosphère n’est donc 

pas à l’équilibre : il y a donc un surplus d’énergie qui atteint la surface, et donc la réchauffe, 

au lieu de repartir vers l’espace, c’est ce que l’on appelle le réchauffement climatique.  

 

 

Figure I.6 : Estimations du FR en 2011 par rapport à 1750 et incertitudes des principaux 

facteurs. Les valeurs sont des moyennes du forçage radiatif global, réparties selon les 

composés émis ou les processus. Les valeurs sont fournies sur la droite de la figure de même 

que le degré de confiance (TÉ – très élevé, É - élevé, M - moyen, F - faible). Le FR 

anthropique total est indiqué pour trois années différentes par rapport à 1750. (GIEC, 2013). 
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La figure I.6 présente les différentes contributions au forçage radiatif par rapport à la situation 

d’équilibre préindustrielle de 1750. Seuls les faibles forçages dus aux traînées de 

condensation (0,05 W.m-2, incluant les cirrus produits par ces traînées) aux HFC, aux PFC et 

aux SF6 (total 0,03 W.m-2) ne sont pas présentés. Tous les gaz atmosphériques anthropiques, 

sauf les oxydes d’azote, ont un FR positif, principalement dû à l’effet de serre. Cependant, 

une partie de ce réchauffement est compensée par les effets directs et indirects des aérosols. 

L’effet direct des aérosols correspond à l’interaction de ceux-ci avec le rayonnement. Excepté 

le carbone suie qui a un pouvoir absorbant important, les aérosols réfléchissent le 

rayonnement solaire incident et possèdent donc un FR négatif en moyenne. L’effet indirect 

correspond à la modification des propriétés des nuages due à la modification des aérosols qui 

vont agir comme noyau de condensation. Ceci sera développé dans le chapitre 2, mais on peut 

d’ores et déjà remarquer que l’effet indirect des aérosols possède un FR négatif, notamment 

par augmentation de la durée de vie des nuages qui vont réfléchir le rayonnement solaire 

incident. Cependant, les incertitudes associées sont très élevées, c’est la seule contribution au 

FR qui a un indice de confiance faible. En effet, de nombreux mécanismes liés à l’effet 

indirect des aérosols restent encore aujourd’hui peu compris ou quantifiés, une partie de la 

recherche actuelle est donc focalisée sur ce sujet afin de réduire cette barre d’incertitude. Il est 

aussi intéressant de comparer les différentes contributions du FR anthropique avec le FR 

naturel représenté par le changement d’éclairement du soleil, qui est lié à l’évolution de 

l’orbite terrestre (variations de l’excentricité, de l’inclinaison et de la précession) selon la 

théorie de Milankovic. Ce FR naturel reste négligeable par rapport au FR anthropique, ce qui 

élimine toute possibilité d’un changement climatique moderne d’origine naturelle. Enfin, 

l’évolution de ce FR de 1950 à 2011 montre la même tendance que l’évolution des émissions 

(voir figure I.1) et des concentrations atmosphériques (voir figure I.3) de GES, ce qui montre 

donc un lien de cause à effet. 

 

 

II. Les rétractions impliquant les nuages : une 

des sources majeures d’incertitude 
 

L’impact des propriétés des nuages sur le climat constitue un axe majeur de la recherche en 

physique de l’atmosphère car il reste assez méconnu malgré son importance. En effet, les 

nuages interagissent à la fois avec le rayonnement solaire et le rayonnement tellurique et 

influencent donc fortement la répartition de l’énergie dans le système Terre-Océan-

Atmosphère. Ces interactions sont complexes car elles dépendent notamment du type de 

nuage, de la région du globe et de la phase de l’eau. Les émissions anthropiques modifiant les 

propriétés des particules servant de support de condensation viennent rajouter de la difficulté 

dans la compréhension des processus physico-chimiques mis en jeu. 
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Lorsqu’un phénomène physique, par exemple l’augmentation de la température, entraine une 

série de conséquences qui aboutissent au renforcement ou à l’affaiblissement du phénomène 

initial, ce processus cyclique s’appelle une rétroaction, positive dans le cas du renforcement 

du phénomène initial et négative dans le cas de l’affaiblissement. Les rétroactions expliquent 

notamment pourquoi des changements peuvent continuer à s’opérer alors que le système ne 

subit plus de perturbation extérieure (voir figure I.4).  

Les différents forçages radiatifs et rétroactions du système Terre - Atmosphère - Océan qui 

peuvent amplifier ou réduire la réponse du climat à une perturbation initiale, défini comme un 

doublement de la concentration atmosphérique de dioxyde de carbone, ont été étudiés par 

Dufresne et Bony (2008). Les principales rétroactions radiatives sont associées aux 

changements de la quantité de vapeur d’eau, du gradient vertical de la température, de 

l’albédo de surface (la capacité du sol à réfléchir la lumière), des propriétés des nuages et de 

la réponse de Planck. 

 

 

Figure I.7 : Dans le scénario d’un doublement de la concentration de CO2, (a) moyenne multi 

modèle, avec la déviation standard (ligne en gras) et l’intervalle 5 % - 95 % (ligne fine), de la 

contribution à une augmentation de la température d’équilibre de la surface terrestre (∆Te
s), 

et les différentes contributions de ce changement de température associé à la réponse de 

Planck, la rétroaction de la vapeur d’eau (WV) combiné au gradient vertical de température 

(LR), de l’albédo de surface et des nuages. (b) Déviation standard inter modèle du 

changement de température isolé pour chaque rétroaction, normalisée par la déviation 

standard inter modèle de ∆Te
s, donné en (a), d’après Dufresne et Bony (2008). 
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Dufresne et Bony (2008) ont décomposé, et donc comparé, les contributions des différentes 

rétroactions climatiques à la réponse d’une augmentation de la température moyenne 

mondiale due à un doublement de la concentration atmosphérique de CO2. Les résultats en 

termes d’augmentation de la température de surface à l’équilibre et la déviation standard 

associée sont présentés figure I.7. Les contributions au réchauffement de la surface provenant 

de la réponse de Planck et de la rétroaction de la vapeur d’eau valent chacune un tiers du total 

ce qui correspond à une augmentation d’environ 1 °C sur la température de surface, et 

constituent donc les parts les plus importantes. Les nuages y contribuent à hauteur d’environ 

un cinquième avec une augmentation de la température de surface de 0.6°C, ce qui correspond 

à une part non négligeable du réchauffement.  

La déviation standard inter modèle, quantifiant le degré de connaissance et de compréhension 

du phénomène physique, est de loin la plus importante pour les rétroactions impliquant les 

nuages. Ce désaccord entre les modèles montre que l’évolution des paramètres 

microphysiques et optiques des nuages ainsi que leurs conséquences sur le bilan radiatif 

terrestre restent encore aujourd’hui très largement mal comprises. Ces résultats montrent la 

nécessité de mieux comprendre les processus impliquant les nuages, de mieux quantifier les 

modifications climatiques induites par les modifications des propriétés nuageuses, et donc de 

mieux représenter les nuages dans les modèles à grandes échelles. 

 

 

III. L’enjeu des nuages arctiques  
 

Face au changement climatique accéléré en Arctique observé notamment à travers 

l’augmentation des températures, le début de plus en plus tôt de la fonte des neiges printanière 

et la diminution de la surface de la banquise, il apparait important d’améliorer notre 

connaissance des processus régissant ces changements dans cette région du globe. Les 

changements anthropiques sur les propriétés radiatives des nuages sont conséquents et ont des 

répercussions importantes malgré les incertitudes qui y règnent encore. L’étude des nuages en 

Arctique constitue donc un domaine de recherche privilégié. 

La région arctique constitue l’un des domaines les plus importants pour la recherche 

climatique. En effet, l’Arctique apparait comme la région où les changements climatiques 

observés sont les plus rapides et intenses. Cette sensibilité climatique propre à l’Arctique est 

le résultat des conditions particulières qui y règnent en termes de d’élévation solaire, cycle 

solaire et albédo de surface. Les particularités du climat arctique provoquent des processus de 

rétroactions qui participent à ce que l’on appelle l’amplification arctique. Entre autre, la 

réponse à un réchauffement initial causé par un doublement de la concentration de CO2 est 

plus importante en Arctique, en grande partie à cause de la fonte de la glace et de la neige. 

D’autre part, le réchauffement observé en Arctique est en moyenne 2 à 3 fois plus important 
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que la moyenne globale (ICCP, 2013). Les caractéristiques du climat arctique sont détaillées 

dans le chapitre 3. 

Les nuages, qui constituent une composante essentielle du système climatique en général, 

possèdent également un impact important sur le bilan radiatif arctique. Sous d’autres latitudes, 

les nuages à basses altitudes, souvent optiquement épais, tendent à exercer un effet net de 

refroidissement dû à la forte réflexion du rayonnement solaire. En Arctique, la faible élévation 

solaire ainsi que le manque de radiations solaire durant l’hiver polaire, combiné à un albédo 

de surface élevé, mènent à une dominance des effets radiatifs des nuages dans le thermique, 

causant un effet net de réchauffement de la surface par les nuages arctiques. Les campagnes 

de mesure menées jusqu’à présent ont indiqué que la plus grande proportion des nuages 

arctiques est située proche de la surface, dans les basses couches de l’atmosphère, ce qui 

aboutit à de fortes interactions radiatives entre les nuages et la surface enneigée ou glacée. 

Ceci fait de ces nuages à basses altitudes l’une des contributions les plus importantes au bilan 

radiatif arctique. 

D’autre part, en fonction de la saison, les nuages arctiques à basses altitudes peuvent 

fréquemment se présenter sous forme de phase mixte, c’est-à-dire contenant à la fois des 

gouttelettes d’eau surfondues et des particules de glace. Ceci complexifie notablement l’étude 

de la relation entre les propriétés radiatives, optiques et microphysiques des nuages arctiques 

nécessaire à la quantification de leur impact sur le bilan radiatif. Or, les nuages en phase 

mixte (MPC) à basses altitudes peuvent persister sur de longues périodes de temps à cause de 

l’interaction entre l’effet Bergeron-Findeisen, qui favorise la croissance des cristaux au 

dépend des gouttes, et les effets dynamiques qui nourrissent en humidité les gouttelettes d’eau 

de la couche liquide. Ainsi, une meilleure connaissance des propriétés macrophysiques 

(épaisseur géométrique, sommet et base du nuage …), microphysiques (concentration, taille, 

forme, phase thermodynamique, masse …) et optiques (albédo, épaisseur optique, extinction, 

onction de phase …) reste indispensable. L’objectif final étant une paramétrisation et une 

modélisation précise de ces nuages qui permettraient une baisse importante des incertitudes 

sur l’évolution du bilan radiatif arctique modélisé. 

La seconde problématique concerne les aérosols d’origine naturelle ou anthropique 

transportés jusqu’en Arctique. Ceux-ci vont subir différents processus de vieillissement durant 

leur transport et vont venir modifier la population d’aérosols arctiques. En agissant en tant que 

noyau de condensation et glacogène, ces aérosols vont à leur tour modifier les propriétés des 

nuages. On comprend ainsi l’importance d’établir et de quantifier les liens entre les propriétés 

des aérosols et des nuages, nommés interaction aérosol-nuage. 

Ces arguments montrent la nécessité de mieux caractériser ces nuages pour améliorer notre 

compréhension des interactions aérosols-nuages-rayonnement en Arctique. 
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IV. Objectifs et plan de la thèse 
 

Le travail présenté ici s’attachera aux résultats de deux campagnes de mesure. La première 

concerne l’étude des nuages arctiques et a été effectuée dans le cadre du projet ANR (Agence 

National pour le Recherche) CLIMSLIP (CLimate IMpacts of Short-LIved Pollutants in the 

polar region) et s’est déroulée de Mars à Mai 2012 à Ny-Alesund, Svalbard. La deuxième est 

une intercomparaison instrumentale qui s’est déroulée à la station du Puy-de-Dôme (PUY) au 

mois de Mai 2013. Les conclusions de l’étude instrumentale ayant servi dans le traitement des 

données arctiques, la deuxième campagne sera présentée avant la première même si elle s’est 

déroulée a posteriori. 

 

Le deuxième chapitre sera dédié à la présentation des notions de base concernant les aérosols 

et les nuages. Ainsi, les paramètres constituant les propriétés des nuages seront définis 

physiquement. Les phénomènes de formation et de croissance des hydrométéores et des 

aérosols seront abordés. D’autre part, l’interaction entre aérosols et nuages sera explicitée 

dans un cadre général. Les conséquences radiatives et climatiques de la pollution anthropiques 

seront introduites. 

Le troisième chapitre sera consacré à l’état des lieux des connaissances scientifiques 

concernant les aérosols et les nuages en Arctique. L’étude des aérosols arctiques se compose 

des variations saisonnières, du transport et du phénomène de brume arctique. Les nuages 

arctiques seront étudiés en termes de variations saisonnières et géographiques, d’occurrences 

et de forçage radiatif. Cette étude se poursuivra avec une focalisation sur les nuages en phase 

mixte (MPC) et la région du Svalbard. Les conséquences anthropiques sur l’interaction 

aérosol-MPC, les rétroactions, la dynamique et les propriétés des MPC seront détaillées. Ces 

notions seront ensuite utilisées pour analyser les résultats de la campagne CLIMSLIP et les 

comparer à la littérature scientifique. 

Le quatrième chapitre aura pour objet l’instrumentation dédiée à l’étude des propriétés des 

nuages. Après une présentation générale des différents instruments et méthodes de mesure, les 

données de la campagne au PUY seront analysées et interprétées. L’objectif de cette étude est 

de dégager une normalisation ainsi qu’une amélioration du traitement de données à partir de 

la comparaison entre les mesures des instruments. D’autre part, des expériences sur le 

changement de l’orientation de l’instrument par rapport au vent seront analysées.  

Enfin, les résultats de la campagne CLIMSLIP seront le sujet du cinquième chapitre. 

L’analyse des mesures aérosols et nuages à la station du Mont-Zeppelin aura plusieurs 

objectifs : 

- Déterminer une caractérisation des différents types d’épisodes rencontrés lors de cette 

campagne, à savoir les MPC, les précipitations et la neige soufflée. 
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- Etudier les propriétés microphysiques et optiques des MPC ainsi que l’interaction 

aérosol nuage dans le cas particulier de la région arctique en s’appuyant sur la 

littérature scientifique. 

- Analyser les conséquences du transport de la pollution anthropique sur les propriétés 

des aérosols et des nuages à l’aide d’un modèle de rétrotrajectoire des masses d’air. 
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Chapitre 2 : Physique du 
nuage et de l’ae rosol 

 

 

Ce chapitre est dédié à l’étude des notions de base concernant les aérosols, la formation des 

nuages, la croissance des hydrométéores et les interactions existant entre les aérosols et les 

nuages. Ces concepts seront utilisés et approfondis par la suite dans le cas de la région 

arctique. Les notions de physique du nuage sont en grande partie tirées du livre de Triplet et 

Roche (1986). 
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I. Généralités sur les aérosols et les nuages 
 

I.1 Les particules d’aérosols 

 

I.1.a La classification par taille et les processus de croissance 

Les particules d’aérosols, ou par abus de langage, aérosols, sont des particules fines de 

matière solide ou liquide en suspension dans l’atmosphère dont la vitesse de chute est 

négligeable. Leurs tailles sont réparties en classes, ou modes, et sont présentées sur la figure 

II.1. La classification la plus usuelle est la troisième, présentée en rouge sur la figure II.1 car 

elle fait appel aux différents processus de croissance selon leurs tailles.  

Le mode nucléation caractérise les particules dont le diamètre est inférieur à 20 nm, ceci 

correspond à des particules formées principalement par nucléation. La nucléation est un 

processus par lequel la collision puis le réarrangement aléatoire de molécules sous forme 

gazeuse produit un embryon multimoléculaire. La nucléation est un processus dynamique 

constamment en équilibre avec l’évaporation. La durée de vie des embryons est très courte, le 

cycle nucléation – évaporation est perpétuellement alimenté mais parfois, certains embryons 

atteignent la taille suffisante pour grossir ensuite spontanément. La nucléation est qualifiée 

d’homogène si la formation de l’embryon se fait au sein de la phase gazeuse, ou bien 

hétérogène lorsqu’elle a lieu sur des noyaux préexistants. 

 

 

Figure II.1 : Classifications usuelles pour l’étude de la taille des aérosols. Les chiffres placés 

sur l’échelle de taille représentent le diamètre de l’aérosol, d’après Rose (2014). 

 

Le mode Aitken définit les particules dont le diamètre est supérieur à 20 nm et inférieur à 100 

nm. Les deux principaux mécanismes en jeu dans ce mode sont la condensation et la 

coagulation. La condensation est le processus de croissance par lequel les molécules de gaz 
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viennent se fixer sur une particule d’aérosol déjà formée ou sur un embryon provenant du 

mode nucléation, augmentant ainsi la masse et la taille de la particule. Le processus de 

coagulation se produit lors de la collision de deux particules d’aérosol. En effet, sous l’effet 

de la gravitation, des flux turbulents ou simplement du mouvement brownien, les particules 

qui entrent en collision possède une probabilité, appelée efficacité de coagulation, de 

fusionner pour former une seule particule plus volumineuse (Seinfeld et Pandis, 1998).  

Le mode accumulation caractérise les particules dont le diamètre est supérieur à 100 nm et 

inférieur à 1 µm. La croissance des particules du mode accumulation est également 

principalement dominée par la condensation et la coagulation. De par leur taille relativement 

importante, les aérosols du mode accumulation sont les plus enclins à faire office de CCN 

(Cloud Condensation Nuclei) et donc à former des gouttes de nuage. Ces gouttes peuvent 

grossir jusqu’à devenir précipitantes, entrainant ainsi le CCN piégé à l’intérieur de la goutte à 

se déposer au sol. Ce phénomène est connu sous le nom de dépôt humide ou lessivage. Les 

aérosols situés en dessous d’une couche de nuage précipitant peuvent également être entrainés 

par la chute des gouttes. Ce processus constitue un puits car il provoque une diminution de la 

concentration, du nombre et de la masse des particules du mode accumulation.  

Les particules du mode grossier sont les plus rares car leur durée de vie dans l’atmosphère est 

courte. Le processus dominant leur évolution temporelle est le dépôt sec. Même si leur poids 

dépend de leur phase et de leur composition chimique, ces particules de plus de 1 µm de 

diamètre possèdent globalement une force de gravitation plus importante que les forces 

d’entrainement dues aux mouvements d’air atmosphériques. En l’absence de mouvements 

convectifs ou turbulents importants, ces particules ont donc une forte tendance à se déposer au 

sol sous l’effet de leur propre poids. 

 

I.1.b Les sources d’aérosols 

On distingue les sources d’aérosols selon deux catégories : les sources primaires et 

secondaires. Les aérosols primaires sont des particules émises directement dans l’atmosphère 

sous forme liquide ou solide. Au contraire, les aérosols secondaires ont subi des 

transformations dans l’atmosphère, soit par les processus de croissance décrits dans la section 

II.1.a, soit par des réactions chimiques ou photochimiques. 

Il est aussi possible de distinguer ces sources selon deux autres catégories : les sources 

naturelles ou biogéniques et les sources anthropiques. A l’échelle mondiale, les émissions 

naturelles représentent entre 80 et 90 % des flux de particules émis en masse (Seinfeld et 

Pandis, 1998). Parmi cette catégorie, on peut citer les poussières désertiques et les sels marins. 

Les émissions anthropiques représentent donc une part relativement faible en masse mais 

deviennent une source importante en particules fines et pour certains composés chimiques tels 

les sulfates ou les métaux lourds. Elles proviennent essentiellement de la combustion 

d’origine humaine. 
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Il est important de noter que les particules primaires et secondaires peuvent être d’origine 

biogénique ou anthropique et que les particules primaires émises de manière naturelle ou 

anthropique recouvrent toutes les gammes de taille. Le tableau II.1 énumère les principales 

sources à l’échelle globale de particules primaires, secondaires, naturelles ou anthropiques. 

Aucune estimation des concentrations n’est donnée car les variations spatiales sont trop 

importantes. 

 

 

Tableau II.1 : Sources principales de l’aérosol atmosphérique à l’échelle globale, d’après 

Rose (2014). 

 

I.1.c Les propriétés chimiques des aérosols 

La composition chimique des aérosols constitue une caractéristique importante de leurs 

propriétés. En effet, ces propriétés chimiques vont déterminer, entre autre, leur 

hygroscopicité, leur capacité à devenir un CCN ou encore leurs propriétés radiatives. Les 

principales catégories d’aérosols ainsi que quelque unes de leurs propriétés les plus 

importantes pour l’étude de l’interaction aérosol-nuage sont listées ci-dessous (Seinfeld et 

Pandis, 1998) : 

- Les sels de mers : NaCl est produit par les embruns marins. Ces particules sont 

d’origine naturelle, très hygroscopiques et donc très enclines à servir de CCN. 

 

- Les poussières minérales : faisant référence aux particules silicatées, ces aérosols 

d’origine naturelle proviennent de la surface terrestre, principalement les déserts et les 

régions semi-arides, et sont mis en suspension dans l’atmosphère par le vent. Ces 

aérosols sont souvent insolubles mais peuvent faire office d’IN (Ice Nuclei). 
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- Les sulfates : ces particules incluent des sels inorganiques composés d’acide 

sulfurique H2SO4 ou de sulfate d’ammonium (NH4)2SO4 et des sels organiques comme 

le dimethylsulfate (CH3O)4SO2. Ces aérosols sulfatés sont très hygroscopiques et donc 

efficaces en tant que CCN, ils peuvent avoir des sources anthropiques dues à la 

combustion ou des sources naturelles telles que les émissions volcaniques.  

 

- Le carbone suie : le carbone suie ou Black Carbon (BC) est le produit de processus de 

combustion, provenant en particulier de feux de biomasse d’origine naturelle ou 

anthropique et de procédés industriels. La plus importante caractéristique du BC réside 

dans sa capacité à absorber le rayonnement atmosphérique. Par conséquent, alors que 

les autres types d’aérosols ont plutôt tendance à refroidir le climat, le BC participe de 

manière non négligeable au réchauffement (voir le détail des différents forçages 

radiatifs sur la figure I.6). D’autre part, par le fait du dépôt humide ou sec, le BC 

constitue une cause significative du réchauffement de la surface. 

 

- Les aérosols organiques : cette catégorie concerne une grande variété et diversité de 

matière organique dont les alcools, les alcanes, les alcènes, les acides … Ces aérosols 

sont principalement formés par condensation de gaz organiques produit par la 

biosphère ou directement émis par les plantes, par exemple le pollen. 

 

I.1.d Transport et processus de modification de l’aérosol 

La durée de vie d’un aérosol dans l’atmosphère varie entre quelques jours dans la troposphère 

à quelques mois dans le cas des particules ayant atteint la stratosphère. Etant entrainées par les 

mouvements des masses d’air à différentes échelles (turbulence, courants convectifs, courants 

jet …), ces particules sont très souvent amenées à se déplacer sur de longues distances. Par 

exemple, les poussières désertiques du Sahara sont emportées par les courants des Alizées et 

atteignent l’Amérique du Sud par dépôt humide et apportent ainsi la matière minérale 

indispensable à la végétation de la forêt amazonienne. 

Lors de son transport, la particule peut donc subir différents processus de croissance décrits 

dans la section I.1.a. Mais les aérosols peuvent aussi être modifiés par des réactions 

chimiques, qui se produisent à l’intérieur ou à la surface de l’aérosol, en phase liquide à 

l’intérieur d’un nuage, ou en phase gaz. Ainsi, de nouveaux composés chimiques peuvent 

apparaitre et changer les propriétés de l’aérosol.  

Des réactions photochimiques, faisant intervenir l’énergie du rayonnement solaire pour 

déclencher une réaction chimique, très souvent, de dissociation, sont également probables lors 

du transport. 
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I.2 Les nuages 

 

I.2.a Saturation et condensation de la vapeur d’eau 

L’atmosphère terrestre est composée d’environ 78 % d’azote, 20 % d’oxygène, 1 % d’argon 

et 1 % de vapeur d’eau. Cette dernière est en fait très variable en espace et en temps dans 

l’atmosphère comparée aux autres composants chimiques gazeux. En effet, les conditions 

thermodynamiques rencontrées dans la troposphère sont proches du point triple de l’eau et 

plusieurs phases de l’eau sont possibles dans l’atmosphère (voir figure II.2). La teneur en 

vapeur d’eau est fortement liée au cycle de l’eau et influencée par des apports (évaporation 

des océans ou de l’eau du sol) et des puits (précipitation). Chacun de ces gaz possède une 

pression partielle p, de sorte que la somme des pressions partielles de tous les gaz de 

l’atmosphère donne la pression atmosphérique P. On appelle air humide le mélange entre de 

l’air sec et de la vapeur d’eau non saturante à une pression partielle noté e. 

La phase de l’eau en fonction de la pression et de la température est donnée, en 

thermodynamique, par le diagramme de phase, tracé sur la figure II.2. Lorsqu’une parcelle 

d’air humide se refroidit, l’état de la vapeur d’eau peut atteindre la limite entre deux phases, 

on dit dans ce cas que la parcelle d’air est saturée en vapeur d’eau. Celle-ci peut donc se 

condenser, soit sous forme liquide pour créer des gouttes, soit sous forme solide pour 

constituer des cristaux de glace. 

Sur le diagramme, les frontières entre les différents états de l’eau constituent les différents 

états de saturation à partir desquelles l’eau change de phase. Ces états de saturation peuvent 

être définis comme une pression de vapeur saturante esat, soit par rapport à l’eau liquide esat, w, 

soit par rapport à la glace esat,i. Ces pressions de vapeur saturante sont fonction de la 

température T, comme le montre le diagramme, et sont déterminées par la relation 

thermodynamique de Claudius Clapeyron suivante : 

 

𝑑 ln (𝑒𝑠𝑎𝑡)

𝑑𝑇
=

𝐿𝑣

𝑅𝑣𝑇²
                                       (Équation II.1) 

où Lv est la chaleur latente de condensation et Rv est la constante des gaz parfaits pour la 

vapeur d’eau. Cette équation montre que l’augmentation de la température d’une parcelle 

d’air fait augmenter la pression partielle saturante de la vapeur d’eau. 
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Figure II.2 : Diagramme de phase de l’eau 

 

On définit alors l’humidité relative, soit par rapport à l’eau liquide Rw, soit par rapport à la 

glace Ri, comme le rapport de la pression partielle de la vapeur d’eau par la pression 

saturante : 

 

𝑅𝑤 (%) = 100
𝑒

𝑒𝑠𝑎𝑡,   𝑤(𝑇)
                              (Équation II.2) 

 

𝑅𝑖 (%) = 100
𝑒

𝑒𝑠𝑎𝑡,   𝑖(𝑇)
                                (Équation II.3) 

 

On définit également le rapport de mélange de l’air humide r par : 

 

𝑟 =
𝑚𝑣

𝑚𝑎
= 0.622 

𝑒

𝑃−𝑒
                                  (Équation II.4) 

où mv est la masse de vapeur d’eau et ma est la masse de l’air sec. 

Lorsque la parcelle d’air est saturée en vapeur d’eau, e = esat(T), donc Rw (ou Ri) = 100 % et r 

= rsat le rapport de mélange de saturation. Cet état signifie que la parcelle d’air ne peut plus 

contenir davantage de vapeur d’eau sans changer d’état. 
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Les nuages se forment le plus souvent par élévation d’une masse d’air par détente adiabatique. 

La masse d’air rencontre soit un obstacle physique telle une montagne, soit un obstacle virtuel 

comme une masse d’air plus froide (situation des fronts chauds/froids), soit une zone de 

convergence des vents, soit encore une convection due à un chauffage de la surface (les 

thermiques). Dans les deux cas, la masse d’air est forcée à monter en altitude, sa pression 

diminue. Si l’élévation est rapide il est raisonnable de négliger l’échange de chaleur avec 

l’extérieur, on parle de détente adiabatique. Celle-ci provoque une baisse de température qui 

fait diminuer la quantité de vapeur que la masse d’air peut contenir via la valeur de la pression 

partielle saturante esat ou le rapport de mélange saturant rsat. Lorsque esat atteint la pression 

partielle de vapeur d’eau e, la masse d’air devient saturée. Le phénomène à l’origine de la 

formation de la plupart des nuages n’est pas l’augmentation de la vapeur d’eau mais la 

diminution de la capacité de la masse d’air à contenir de la vapeur d’eau. Si la pression 

diminue encore après saturation, l’eau condense et un nuage se forme. 

Une atmosphère est dite stable lorsque le gradient vertical de température de l’atmosphère est 

plus petit que le gradient adiabatique (i.e. la variation de température d’une parcelle d’air avec 

l’altitude). La poussée d’Archimède est plus faible que le poids de la masse d’air, ce qui 

empêche celle-ci de monter en altitude. Si le nuage se développe dans une atmosphère stable, 

le forçage de l’obstacle déterminera la hauteur du nuage, les nuages rencontrés seront de type 

orographiques ou stratus. A l’inverse, si l’atmosphère est instable, des mouvements 

ascendants forment des systèmes convectifs, ceci engendre des nuages de type cumulus 

(cumulonimbus). Dans les deux cas, la chaleur latente dégagée par la condensation favorise 

les mouvements convectifs qui alimentent la condensation de la vapeur d’eau. 

 

I.2.b La formation et la croissance des hydrométéores 

Aux humidités rencontrées dans la troposphère, la formation spontanée de gouttelettes en 

suspension dans l’air humide est impossible. Les valeurs de esat sont fournies pour des 

interfaces liquide/gaz planes, la pression de vapeur d’eau nécessaire pour maintenir une 

interface courbée est supérieure à cette valeur. Ainsi, l’humidité relative nécessaire à la 

formation d’un embryon de taille nanométrique est de l’ordre de 1000 %. Il faut un support 

physique pour abaisser l’humidité relative à laquelle peut se déclencher la condensation. 

Selon leurs propriétés physico-chimiques, notamment leur taille et leur caractère hydrophile 

ou hydrophobe, certaines particules d’aérosols vont servir de supports à la condensation. Ces 

particules d’aérosols sont appelées noyau de condensation, CCN  dans le cas de la formation 

d’une goutte d’eau et noyau glacogène, IN dans le cas de la formation d’un cristal de glace. 

Concernant les IN, la propriété importante pour jouer ce rôle est la morphologie de la 

particule d’aérosol qui doit mimer la structure cristalline.  

Le processus selon lequel l’eau condense sur la surface d’un aérosol pour former une 

gouttelette d’eau est donné par l’équation de Köhler (Köhler, 1936) dont une des écritures est 

donné par : 
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𝑒

𝑒𝑠𝑎𝑡,𝑤
= (1 −

𝐵

𝑟3) 𝑒𝑥𝑝 (
𝐴

𝑟
)                            (Équation II.5) 

avec  𝐴 =
2𝑀𝑤𝜎𝑤,𝑟

𝑅𝑇𝜌𝑤
 et 𝐵 =

3𝑚𝑠𝑀𝑤

4𝜋𝑀𝑠𝜌𝑤
 

où r est le rayon de la particule, Mw et Ms la masse molaire respectivement de l’eau et du 

soluté, ms la masse du soluté et σw,r représente la tension de surface. 

La représentation graphique de cette équation est présentée sur la figure II.3. Elle montre 

l’humidité pour laquelle la goutte est en équilibre avec son environnement en fonction de son 

rayon. Au maximum de sursaturation S* correspond le rayon critique r*. Ces deux valeurs 

dépendent de la taille de l’aérosol et des composés du soluté sur lequel l’eau condense. Le 

premier terme du second membre de l’équation (en -1/r3) traduit l’effet de Raoult selon lequel 

la pression saturante est abaissée par la présence d’un soluté hydrophile en solution. Cet effet 

est dominant pour des rayons inférieurs à r*. Le second terme (en exponentiel de 1/r) décrit 

l’effet de Kelvin qui prend en compte l’effet de courbure de la particule et domine pour des 

rayons supérieurs à r*.  

Pour des tailles faibles de gouttelettes de solution, la saturation à l’équilibre est inférieure à 1. 

Les particules sont donc à l’équilibre avec leur environnement pour des humidités relatives 

inférieures à 100%. On parle alors de particules de brume. De plus, cet état est stable car si 

une particule grossit spontanément, elle devient alors trop large pour les conditions de 

saturation extérieures et retourne donc à sa taille originelle. Si l’humidité relative augmente, la 

particule peut absorber de plus en plus d’eau par condensation. Elle peut grossir alors 

jusqu’au rayon critique r*, on dit que la particule est activée. A partir de là, l’équilibre devient 

instable, la taille de la goutte peut augmenter alors que l’humidité relative et la saturation 

diminue. Ces deux natures d’équilibre font la distinction entre particules d’aérosol humide et 

goutte et décrivent deux cinétiques pour le processus de croissance. 

Un cristal de glace ne se forme pas spontanément au-dessus de -35°C, les gouttes peuvent 

donc se former et conserver leur forme liquide jusqu’à des températures d’environ -35 °C, on 

parle alors de gouttes d’eau surfondues. Tant que Rw > 100 %, la vapeur d’eau se condense 

faisant grossir les gouttes et les cristaux jusqu’à des masses où la gravitation devient plus 

importante que l’entrainement de la goutte par des flux turbulents ou ascendants. Si parmi la 

population, quelques hydrométéores deviennent plus massiques, ils collectent les gouttes lors 

de leur chute, leur croissance devient très rapide. Ce phénomène est une possibilité de 

déclenchement de précipitation. 

Dans le cas des cristaux de glace, les deux conditions, Rhi > 100 % et T < 0°C doivent être 

remplies. La formation des cristaux peut se faire sous deux formes différentes : la nucléation 

homogène et la nucléation hétérogène, elles sont schématisées sur la figure II.4. 

La nucléation homogène se définit par la formation d’un cristal de glace par congélation 

spontanée d’une goutte d’eau surfondue. La vapeur d’eau se condense sur un CCN qui se 

dissout ensuite dans l’eau liquide de la goutte pour produire une goutte de solution aqueuse. 
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La température à laquelle se solidifie cette goutte de solution aqueuse est appelée température 

de nucléation homogène Tf. Pour de l’eau pure dans l’atmosphère, Tf  ~ -35°C et peut 

atteindre -40°C pour des gouttelettes concentrées. 

 

 

Figure II.3 : Saturation à l’équilibre d’une goutte de solution de sulfate d’ammoniaque selon 

l’équation de Köhler, en fonction du rayon de la goutte. S* et r* représente respectivement la 

saturation maximale et le rayon associé appelé rayon critique. 

 

Les hydrométéores en phase glace créés à partir d’un noyau glacogène se forment par le 

phénomène de nucléation hétérogène et pour des températures qui peuvent être supérieures à 

Tf. Il en existe plusieurs processus qui sont définis par : 

- La nucléation par dépôt de vapeur fait référence au processus selon lequel la vapeur 

d’eau se dépose directement sur l’IN. La particule atmosphérique n’est pas activée en 

gouttelettes d’eau. On a donc sursaturation par rapport à la glace mais sous-saturation 

par rapport à l’eau liquide (Rw < 100 % et Ri > 100 %). 

- La nucléation par contact  met en jeu un IN non activé entrant en collision avec une 

goutte d’eau. Celle-ci a alors une probabilité de geler et de former un cristal.  

- La nucléation par immersion fait référence au transport d’une goutte vers une zone 

plus froide alors que le CCN peut également faire office d’IN. La baisse de 

température peut déclencher la congélation lorsque Ri devient supérieur à 100 %. 

- La nucléation par condensation décrit le processus de congélation d’une goutte d’eau 

dans le cas où le CCN fait également office d’IN. Lorsque Ri > 100 %, la goutte peut 

alors devenir un cristal. 
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Figure II.4 : Schéma représentant les différents types de formation des cristaux de glace. T est 

la température environnante, Tf  est la température de nucléation homogène, Rh l’humidité 

relative par rapport à l’eau liquide et Rhi l’humidité relative par rapport à la glace. 

 

 

D’autre part, le fait que la plupart des cristaux ne soient pas sphériques traduit leur 

anisotropie, la croissance de ces cristaux se fait de préférence selon certains axes. Ces axes 

dépendent de la température et de la sursaturation par rapport à la glace de la masse d’air. 

Selon les travaux de Bailey and Hallet (2009), les différents types et formes de cristaux ont 

été répertoriés selon la température et la sursaturation par rapport à la glace, à partir 

d’expériences en laboratoire et de mesures aéroportées, et sont montrés à la figure II.5. Cette 

classification concerne des cristaux qui se sont développés uniquement selon le processus de 

dépôt de vapeur. Elle montre notamment un mode de formation en particules régulières ou 

pristines (dendrites, plaques) pour des températures supérieures à -20 °C et un régime 

polycristallin en dessous de -20 °C. 
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Figure II.5 : Diagramme des types de cristaux en fonction la température et la sursaturation 

par rapport à la glace et images CPI correspondantes, d’après Bailey and Hallet (2009). 

 

 Croissance par dépôt de vapeur d’eau  

Dans les nuages mixtes, cristaux et gouttelettes coexistent. Soit e la pression de vapeur aux 

abords du cristal, esat,i  la pression de saturation par rapport à la glace et esat, w la pression de 

saturation par rapport à l’eau liquide. A température négative, esat,i < esat, w. Lorsqu’un nuage 

en phase mixte se forme, si on se retrouve dans e cas où esat,i < e < esat, w, les cristaux de glace 

se développent le plus souvent au détriment des gouttes surfondues. Ce processus est connu 

sous le nom d’effet Bergeron, car mis en évidence par Bergeron (1935). Ce processus est le 

plus fréquent et le plus efficace pour former des précipitations. 
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 Croissance par aggrégation ou coalescence 

La coalescence est la réunion de gouttelettes sur une autre goutte plus volumineuse, ce qui 

entraine un grossissement des hydrométéores. Dans le cas d’une gouttelette absorbée par un 

cristal, on parle plutôt de collection. Les particules nuageuses se déplacent à des vitesses et 

dans des directions différentes selon leur masse, leur volume et les flux turbulents. En 

particulier, lors d’une chute d’un cristal ou d’une goutte précipitante, cette particule peut 

capter les éléments plus petits qu’elle rencontre et ainsi augmenter sa taille. 

Le terme d’aggrégation est utilisé lors de contacts entre cristaux de glace. Ceux-ci n’ayant pas 

les mêmes vitesses de chute ou de sédimentation dans les nuages, cela peut entrainer des 

collisions entre cristaux de glace. Dans ce cas, soit les cristaux restent collés ou emmêlés pour 

n’en former qu’un seul de plus grande taille (un champ électrique favorise l’aggrégation de 

cristaux de formes allongées), soit les cristaux continuent leurs chutes respectives 

individuellement. Cependant, il se peut également que le choc engendre la fracture des 

cristaux les plus fragiles et ainsi augmente la concentration des cristaux de glace, on parle 

alors de processus secondaire de formation (Yano et Phillips, 2011). En règle générale, le 

processus de formation d’aggrégats de cristaux a pour conséquence une augmentation de leur 

taille et de la complexité de leur forme. 

 

 Croissance par givrage 

Le givrage se produit lors de la congélation quasi-instantanée de gouttelettes qui entrent en 

contact avec un cristal de glace. Ceci ne peut donc se produire que dans des nuages en phase 

mixte. L’efficacité de collection des gouttelettes d’eau surfondues par les cristaux dépend de 

la forme des cristaux, ainsi que du spectre des gouttelettes agrégées. De plus, il existe un 

diamètre minimum d’environ 5 μm en-dessous duquel on ne trouve plus de gouttelettes d’eau 

surfondue sur les cristaux. De même il existe une taille minimum pour les cristaux d’environ 

150 μm en-dessous de laquelle l’efficacité de collection est nulle (Pitter, 1977). 

 

 

 

 

 

 

 



  Chapitre 2 : Physique du nuage et de l’aérosol 
 
 

23 
 

II. Définition des paramètres nuageux 
 

Nous allons définir dans cette section les paramètres permettant de décrire les propriétés 

physiques des particules nuageuses. Ces propriétés microphysiques et optiques sont 

primordiales pour évaluer les propriétés radiatives des nuages qui permettront de comprendre 

les interactions entre les nuages et les rayonnements à différentes longueurs d’onde (visible et 

infrarouge). Dans le chapitre 3, nous reprendrons ces définitions dans le contexte appliqué à la 

physique de la mesure. 

 

 

II.1 Les paramètres microphysiques 

 

Soit n(D) la distribution dimensionnelle ou distribution en taille, définie comme la 

concentration n des particules nuageuses pour chaque valeur de diamètre D. n(D)dD 

représente alors la concentration de particules dont le diamètre est compris entre D et D+dD. 

A partir de cette distribution en taille ou PSD (Particle Size Distribution), il est possible de 

calculer les paramètres microphysiques intégrés que sont la concentration totale de particules 

nuageuses N, le contenu en eau liquide LWC, le contenu en glace IWC ainsi que les différents 

diamètres moyens. 

La concentration totale de particules N est généralement exprimée en cm-3 et se définit 

comme : 

 

𝑁 = ∫ 𝑛(𝐷)𝑑𝐷
∞

0
                                     (Équation II.6) 

 

Le contenu en eau liquide LWC et le contenu en glace IWC représentent la concentration 

massique des particules nuageuses, respectivement pour la phase liquide et glace, et 

s’expriment généralement en g.m-3. Pour une population de particules nuageuses liquides, i.e. 

de gouttelettes, LWC se définit à partir de la PSD par la relation : 

 

𝐿𝑊𝐶 =
𝜋

6
𝜌𝑤 ∫ 𝑛(𝐷)𝐷3𝑑𝐷

∞

0
                        (Équation II.7) 

avec ρw la masse volumique de l’eau liquide.  

Le LWP (Liquid Water Path), souvent exprimé en g.m-2, est défini par la quantité d’eau 

liquide intégrée sur la verticale, par unité de surface : 
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𝐿𝑊𝑃 = ∫ 𝐿𝑊𝐶(𝑧) 𝑑𝑧
∞

0
                             (Équation II.8) 

où z est l’altitude. 

En phase glace, la forme des particules est très variée et complexe, ce qui rend la masse et la 

taille difficile à évaluer. On définit le diamètre équivalent fondu Dmelt comme le diamètre de la 

goutte qui correspondrait au cristal ayant fondu. Dmelt peut être utilisé pour définir IWC à 

partir de la PSD : 

 

𝐼𝑊𝐶 =
𝜋

6
𝜌𝑤 ∫ 𝑛(𝐷𝑚𝑒𝑙𝑡)𝐷𝑚𝑒𝑙𝑡

3 𝑑𝐷𝑚𝑒𝑙𝑡
∞

0
                 (Équation II.9) 

IWC équivaut au LWC dans le cas où toute la glace serait sous forme liquide. 

Plusieurs définitions existent pour exprimer le diamètre en µm d’une particule ou d’une 

population de particules. L’utilisation d’une définition ou d’une autre dépend des 

circonstances et des objectifs de l’étude. Le diamètre moyen Dm et le diamètre volumique 

moyen DVM, couramment utilisés dans l’étude des précipitations, se définissent 

respectivement par les relations suivantes : 

 

𝐷𝑚 =
∫ 𝐷×𝑛(𝐷)𝑑𝐷
∞

0

∫ 𝑛(𝐷)𝑑𝐷
∞

0

                            (Équation II.10) 

 

𝐷𝑉𝑀 =
∫ 𝐷∗𝑚(𝐷)𝑑𝐷
∞

0

∫ 𝑚(𝐷)𝑑𝐷
∞

0

                          (Équation II.11) 

avec m(D) la distribution en masse des particules.  

Le diamètre volumique médian MVD est défini comme le diamètre séparant la PSD en deux 

aires égales et illustré sur la figure II.6. 

 

 

Figure II.6 : Illustration de la définition du MVD d’une distribution n(D), on a A1 = A2. 
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Ceci se traduit par la formule : 

 

∫ 𝐷3𝑛(𝐷)𝑑𝐷 = ∫ 𝐷3𝑛(𝐷)𝑑𝐷 =
1

2
∫ 𝐷3𝑛(𝐷)𝑑𝐷

𝐷𝑚𝑎𝑥

0

= 
3 𝐿𝑊𝐶

𝜋 𝜌𝑤

𝐷𝑚𝑎𝑥

𝑀𝑉𝐷

𝑀𝑉𝐷

0

 

(Équation II.12) 

 

Enfin, le diamètre effectif Deff est défini comme le rapport entre le troisième et le deuxième 

moment de la PSD, ce qui correspond au rayon moyen de la surface projetée des particules, il 

s’écrit donc : 

 

𝐷𝑒𝑓𝑓 =
∫ 𝐷3𝑛(𝐷)𝑑𝐷
∞

0

∫ 𝐷2𝑛(𝐷)𝑑𝐷
∞

0

                              (Équation II.13) 

 

 

II.2 Les paramètres optiques 

 

Les paramètres optiques rendent compte de l’interaction entre les particules et le rayonnement 

à travers la diffusion et l’absorption et permettent de faire le lien entre les propriétés 

microphysiques et radiatives des nuages. Les paramètres optiques d’une population de 

particules nuageuses les plus utilisés sont composés du coefficient d’extinction σ, de l’albédo 

de diffusion simple ω0 et du facteur d’asymétrie g. Le coefficient d’extinction provient de la 

loi de Beer-Lambert qui régit l’extinction d’un rayonnement lumineux dans un milieu donné : 

 

𝐼(𝑥, 𝜆) = 𝐼0(𝜆) ∗ 𝑒− 𝜎(𝜆)𝑥                          (Équation II.14) 

où I est l’intensité lumineuse à la distance x et pour la longueur d’onde λ, I0 l’intensité 

lumineuse à x=0. 

Le coefficient d’extinction σ (appelé aussi, par abus de langage, extinction) s’exprime 

généralement en km-1 et se définit par la relation : 

 

𝜎 =
𝜋

4
∗ ∫ 𝑄𝑒𝑥𝑡(𝐷, 𝜆)𝑛(𝐷)𝐷²

∞

0
𝑑𝐷                  (Équation II.15) 
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avec Qext(D,λ) l’efficacité d’extinction qui dépend de la taille D de la particule et de la 

longueur d’onde λ, elle varie entre 0 et 2 et est très proche de 2 lorsque D >> λ. 

On définit l’épaisseur optique τ d’un nuage de hauteur h par la relation : 

 

𝜏 =  ∫ 𝜎(𝑧) 𝑑𝑧
ℎ

0
                              (Équation II.16) 

 

Soit ψ(θ, λ) la section efficace de diffusion angulaire, ou indicatrice de diffusion qui décrit la 

distribution angulaire d’une lumière diffusée par une particule en suspension dans la direction 

donnée par l’angle et à une longueur d’onde . Elle est définit comme l’intensité lumineuse 

dI(Ω,λ) (Ω étant l’angle solide), émanant d’un angle θ et d’un volume infinitésimal dV,  pour 

une intensité incidente E(λ) : 

 

𝜓(𝜃) =
𝑑𝐼(𝛺,𝜆)

𝐸(𝜆)𝑑𝑉
                              (Équation II.17) 

 

Pour une longueur d’onde donnée, le coefficient de diffusion peut aussi se calculer à partir de 

l’indicatrice de diffusion par la relation : 

 

𝜎 = 2𝜋 ∗ ∫ 𝜓(𝜃) ∗ sin(𝜃)𝑑𝜃
𝜋

0
                  (Équation II.18) 

 

Le facteur d’asymétrie g représente la proportion d’énergie lumineuse diffusée vers l’avant 

par rapport à celle diffusée vers l’arrière. Il peut être défini par : 

 

𝑔 =
∫ cos(𝜃)𝜓(𝜃)𝑑𝑐𝑜𝑠(𝜃)
1

−1

∫ 𝜓(𝜃)𝑑𝑐𝑜𝑠(𝜃)
1

−1

                     (Équation II.19) 

 

Les valeurs de g sont comprises entre -1 et 1. Les valeurs positives indiquent une diffusion 

préférentiellement vers l’avant alors que pour des valeurs négatives, elle sera 

préférentiellement dirigée dans la direction opposée à la direction de la lumière incidente, 

c’est la rétrodiffusion. Si g est très proche de 0, aucune direction n’est privilégiée, il s’agit de 

la diffusion isotrope. Le facteur d’asymétrie peut donner une information sur la phase 

(liquide, glace ou mixte) du nuage échantillonné, les gouttelettes d’eau et les cristaux ne 
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diffusant pas la lumière de la même manière. Les valeurs de g sont ainsi plus élevées pour les 

particules d’eau que de glace (Jourdan et al., 2010). 

 

Ces paramètres optiques ont pour but de quantifier la distribution des flux radiatifs dans 

l’atmosphère ou transfert radiatif. Le transfert d’énergie des radiations lumineuses traversant 

un élément de volume dV dans un milieu quelconque est gouverné par l’équation du transfert 

radiatif (ETR) qui fait le bilan des flux traversant la surface ds et traduit donc le principe de 

conservation de l’énergie : 

 

𝑑𝐼(𝛺⃗⃗ ,𝑟⃗⃗ )

𝑑𝑠
= −𝜎(𝑟 ) [𝐼(𝛺⃗ , 𝑟⃗⃗  ⃗) −𝐽(𝛺⃗ , 𝑟⃗⃗  ⃗)]            (Équation II.20) 

 

Le premier membre désigne la variation de l’intensité lumineuse I en un point de l’espace de 

position 𝑟  dans la direction 𝛺⃗  à travers ds. Le premier terme du second membre correspond à 

la perte d’énergie radiative dans l’élément de volume par absorption ou diffusion et donc régit 

selon la loi de Beer-Lambert (equation II.14). Le second terme représente le gain d’énergie 

radiative dans l’élément de volume, par diffusion des radiations arrivant de toutes les 

directions de l’espace vers la direction 𝛺⃗  ou par émission du milieu. Ceci est rassemblé dans 

le terme J appelé fonction source. 

 

 

III. L’interaction aérosol – nuage 
 

Les différentes implications des particules d’aérosol sur le bilan radiatif et donc sur le climat 

sont résumées et schématisées sur la figure II.7. Celles-ci se décomposent en deux catégories. 

La première correspond à l’interaction, sans intermédiaire, entre les aérosols et le 

rayonnement solaire et est appelé effet direct. Ces interactions mènent globalement à un 

refroidissement dû à la réflexion des rayons solaires vers l’espace. Les particules riches en BC 

constituent une exception en contribuant au réchauffement de par leur capacité d’absorption 

des rayons solaires. Ce premier effet des particules d’aérosol a été mis en avant pour la 

première fois par Charlson et al. (1991, 1992). D’après le dernier rapport du GIEC (2013), le 

forçage radiatif (FR) associé à l’effet direct global des aérosols d’origine anthropique est 

estimé à -0.27 W.m-2 [de -0.77 à 0.23 W.m-2] (voir figure I.6).  

Malgré des incertitudes relativement élevées, ceci semble donc contrebalancer en partie le 

réchauffement par effet de serre. Il est tout de même important de noter que le FR dû à l’effet 
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direct des aérosols n’est pas de même nature que celui causé par les gaz à effet de serre. En 

effet, de par leur durée de vie relativement courte, les aérosols sont susceptibles de retourner 

très rapidement à des concentrations atmosphériques préindustrielles dès lors que les 

émissions anthropiques s’estompent. De plus, ces concentrations en particules présentent de 

fortes variations spatiales et temporelles. A l’inverse, les gaz à effet de serre tel que le CO2 

ont une durée de vie de l’ordre de la centaine d’année dans l’atmosphère, favorisant ainsi 

l’homogénéisation des concentrations atmosphériques et créant une augmentation de l’inertie 

du système climatique. 

 

 

Figure II.7 : Schématisation des effets directs et indirects des aérosols 

 

La deuxième catégorie est appelée effet indirect des aérosols. Agissant en tant que CCN, les 

aérosols ont une influence sur les propriétés des nuages qui à leur tour vont modifier le bilan 

radiatif. On dénombre, à l’échelle globale, deux effets indirects et un effet semi-direct jouant 

un rôle prépondérant dans le FR dû aux aérosols. 

 

 

III.1 Le premier effet indirect ou l’effet sur l’albédo des nuages 

 

L’albédo des nuages, qui correspond à la fraction de lumière incidente réfléchie par les 

nuages, est causé par une multitude d’événements de diffusion individuels dans lesquels la 

lumière change de direction après avoir interagit avec une goutte ou un cristal à l’intérieur du 

nuage. En fonction des propriétés optiques des nuages, l’intensité de la lumière diffusée varie 

selon l’angle de diffusion et la longueur d’onde. La plus grande part de la lumière qui ressort 
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au sommet du nuage a, en fait, été diffusé quelques dizaines de fois (Twomey, 1977), les 

photons qui la composent ont parcouru une multitude de chemins très divers. Il est cependant 

possible de raisonner sur des quantités moyennées telles que l’épaisseur optique τ. 

 

 

Figure II.8 : Albédo du nuage en fonction de l’épaisseur optique, d’après Twomey (1977). 

L’aire hachurée indique l’incertitude de la moyenne due à des variations de la taille des 

gouttes. 

 

Les émissions anthropiques augmentent les concentrations atmosphériques en particules 

d’aérosols, et donc aussi en CCN, ce qui a pour conséquence d’augmenter le nombre de 

gouttes pour une même quantité de vapeur d’eau disponible. Les travaux de Twomey (1974, 

1977), puis de Pincus et Baker (1994), pour les nuages liquides, ont montré qu’une 

augmentation de la concentration des gouttes, à LWC constant, entraine une réduction de la 

taille des gouttes, ainsi qu’une augmentation de τ. La principale conséquence d’une 

augmentation de l’épaisseur optique est présentée figure II.8. Celle-ci montre la relation entre 

τ et l’albédo du nuage, d’après les travaux de Twomey (1977). Ces travaux prédisent donc une 

augmentation de l’albédo due aux émissions anthropiques d’aérosols. On augmente ainsi la 

quantité de rayonnement solaire réfléchie vers l’espace. Le premier effet indirect des aérosols 

montrent donc un refroidissement anthropique de la surface terrestre causé par une 

augmentation du nombre de CCN et de gouttes accompagnée d’une diminution de la taille 

moyenne des particules nuageuses. 
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III.2 Le deuxième effet indirect ou l’effet sur le temps de vie du nuage 

 

Combinée à l’augmentation de l’albédo, la croissance des concentrations atmosphériques 

d’aérosols augmente la quantité de couverture nuageuse concernant les nuages à basses 

altitudes par réduction des précipitations. Les travaux d’Albrecht (1989) examinent la relation 

entre les concentrations de CCN et la fraction nuageuse des stratocumulus marins. Ceux-ci se 

distinguent de leurs homologues continentaux par une production de précipitation plus 

importante due à une concentration de CCN plus faible et un diamètre de gouttes plus élevé 

(Squires, 1958). Ceci les rend donc plus vulnérables à une augmentation de la quantité de 

CCN en atmosphère marine. L’élargissement de la PSD dans les nuages marins est provoqué 

par les mouvements au sommet du nuage qui favorise le mélange et donc les phénomènes de 

collision et coalescence. Quelques gouttes d’un diamètre plus élevé peuvent ainsi se former, 

ces grosses gouttes sont susceptibles de produire une quantité importante de bruine. Une 

augmentation de la concentration d’aérosol entraine une baisse de la taille moyenne des 

gouttes, le processus d’élargissement de la distribution en taille est donc retardé, voire annulé, 

et la production de bruine est donc réduite. Le déclenchement des précipitations est donc 

également retardé et la durée de vie moyenne du nuage augmente. La concentration en CCN 

est ainsi un important régulateur du processus de formation de bruine et son augmentation 

tend à diminuer ou limiter le taux de précipitation (Albrecht, 1989). 

 

 

Figure II.9: Couverture nuageuse en fonction du facteur d’efficacité de précipitation. Ce 

facteur correspond à la vitesse d’élimination de l’eau liquide par les précipitations (Albrecht, 

1989). 

 

La figure II.9 montre l’évolution de la couverture nuageuse en fonction de l’efficacité de 

précipitation. La baisse de l’efficacité de précipitation entraine une hausse de la couverture 

nuageuse jusqu’à un seuil pour lequel le nuage persiste. Les conséquences sur le bilan radiatif 

des nuages dépendent du type de nuage et de la région du globe. Cependant, les nuages les 

plus impactés par ces effets sont les nuages de basse altitude où les concentrations 
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atmosphériques d’aérosols sont les plus affectées par les émissions anthropiques. Des 

changements sur la couverture nuageuse de ces nuages à basse altitude ont peu d’effet sur le 

rayonnement infrarouge mais ont un impact important sur la quantité de rayonnement solaire 

réfléchi vers l’espace. Ainsi, par exemple, Randall et al. (1984) ont calculé qu’une 

augmentation de 4 % de la quantité de stratocumulus marins pouvait compenser le 

réchauffement dû à un doublement de la concentration de CO2. 

 

 

III.3 L’effet semi-direct 

 

Les travaux de Hansen  (1997) et d’Ackerman et al. (1996, 2000) sont parmi les premiers à 

suggérer un nouveau type de mécanisme par lequel les aérosols peuvent influencer les 

propriétés nuageuses. Certains types d’aérosols, comme le BC, absorbent le rayonnement 

solaire incident. Ces aérosols absorbants ont tendance à favoriser le dessèchement des 

stratocumulus optiquement épais s’ils se trouvent à l’intérieur de la couche du nuage. Une 

augmentation de la quantité d’aérosols absorbants dans une masse d’air humide augmente le 

réchauffement solaire de cette couche, augmentant ainsi la température, favorisant le 

processus d’évaporation et diminuant l’humidité relative ainsi que la durée de vie d’une 

éventuelle couche nuageuse. L’étude d’Ackerman et al. (2000) a montré qu’une augmentation 

de la concentration atmosphérique de BC a pour conséquence une baisse de la couverture 

nuageuse pendant la journée et de sa durée de vie. Cet effet semi-direct a donc une tendance 

inverse aux effets indirects des aérosols, c’est-à-dire un effet de réchauffement global sur le 

climat. 

Cependant, les aérosols absorbants ne se trouvant pas dans la couche de nuage peuvent 

provoquer d’autres effets en agissant sur les mouvements d’air nécessaire à la formation et au 

maintien des nuages (Koch et Del Genio, 2010). Ainsi, pour des aérosols absorbants situés en 

dessous de la couche nuageuse, le réchauffement local favorise les mouvements verticaux et 

augmente ainsi la couverture nuageuse et le contenu en eau. A l’inverse, des aérosols 

absorbants situés au-dessus de la couche nuageuse augmentent la stabilité de l’atmosphère, 

renforcent la couche d’inversion et réduisent les mouvements d’air sec du sommet du nuage. 

Ceci a pour conséquence d’augmenter la couverture nuageuse des nuages de type 

stratocumulus mais est également un frein pour la formation et le développement des nuages 

de type cumulus. Au-dessus des terres, les aérosols absorbants  réduisent l’évaporation à la 

surface et ainsi abaissent la quantité d’humidité disponible pour la formation des nuages. 

Des simulations effectuées par Lohmann et Feichter (2001) confirment les effets dus à 

l’absorption de l’énergie solaire par certains aérosols sur les propriétés nuageuses. Mais les 

estimations ont montré que, à l’échelle globale, ces effets semi-directs sont moins importants 

que ceux induits par les effets indirects des aérosols (Lohmann et Feichter, 2005). 
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Chapitre 3 : Nuages et 
ae rosols en Arctique : Etat 

des connaissances 
 

 

Dans ce chapitre, nous nous proposons de faire un bilan non exhaustif des principaux résultats 

obtenus lors des campagnes de mesure menées en Arctique. Pour cela, nous nous appuierons 

sur les notions présentées lors du chapitre 2 pour exposer les spécificités climatiques de 

l’Arctique. Une attention particulière sera apportée aux sujets de cette thèse, à savoir les 

aérosols, les nuages et la région du Svalbard où s’est déroulée la campagne de mesure 

CLIMSLIP-NyA. 
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I. Généralités sur les spécificités climatiques de 

la région Arctique  
 

La limite généralement admise de la région arctique est géographique et donnée par le cercle 

Arctique (latitude 66° 33'N), où lors des solstices, il fait jour ou nuit pendant vingt-quatre 

heures. D'autres définitions s'appuient sur des données climatiques et environnementales, 

comme la courbe isotherme des 10 °C au mois de juillet, qui marque la limite au-delà de 

laquelle les arbres ne poussent plus (voir figure III.1). 

 

 

Figure III.1 : Définition climatique de la région arctique. La ligne rouge représente 

l’isotherme à 10 °C en juillet. 

 

Le déficit d’énergie radiative annuel de l’Arctique comparé à l’équateur est un vecteur majeur 

dans les circulations atmosphériques et océaniques qui tendent à équilibrer le système en 

transportant la chaleur des régions tropicales au surplus d’énergie radiative vers l’Arctique. 

Cette circulation atmosphérique primaire se compose de trois cellules (Hadley, Ferrel et 

polaire) et est primordiale pour transporter l’humidité vers l’Arctique. Cette humidité fournit, 
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par le biais des précipitations, l’eau nécessaire au cours d’eau douce des régions tempérées et 

arctiques. De même, il existe une circulation océanique, appelée circulation « thermohaline », 

qui transporte les eaux chaudes des tropiques vers l’arctique. 

Dans le contexte d’un réchauffement global, la quantité de vapeur d’eau transportée des 

régions de basses et moyennes latitudes jusqu’en Arctique augmente. Les flux 

atmosphériques, qui transportent la chaleur sensible vers le pôle, apporte donc également une 

humidité supplémentaire qui augmente l’effet de serre dû à la vapeur d’eau. Environ la moitié 

du réchauffement en Arctique peut être attribuée à l’augmentation de ces flux provenant des 

latitudes inférieures (Mc Guire et al., 2006). 

 

 

I.1 Le phénomène d’amplification du réchauffement en Arctique 

 

Les observations en Arctique montrent que cette région du globe s’est réchauffée. Depuis le 

milieu du 19ème siècle, la température moyenne de l’air à la surface (SAT) a augmenté 

d’environ 0.7°C (Jones et Moberg, 2003). Si cette augmentation peut paraitre négligeable, les 

conséquences sur la banquise arctique le sont beaucoup moins : depuis 1979, l’étendue de la 

banquise annuelle recule en moyenne d’environ 4 % par décennie, selon les mesures satellites. 

La figure III.2 montre l’évolution de l’étendue journalière de la banquise arctique de 1979 

(date des premières mesures satellites) à 2012. La fonte progressive de la banquise est très 

nette, il y a cependant des différences saisonnières. Le maximum de l’étendue de la banquise 

arctique (vers Février – Mars) est passé de 15.5 à 14.9 106 km2 et le minimum (vers Aout – 

Septembre) de 7.5 à 4.8 106 km2. La fonte de la banquise arctique est donc beaucoup plus 

rapide en été qu’en hiver. Ce phénomène n’est pas du tout observé en Antarctique, dont 

l’étendue glacée est restée constante depuis 1979 quelle que soit la saison. Ceci est 

principalement dû au fait que l’Arctique est plus proche des températures de fusion que 

l’Antarctique. 

La couverture neigeuse a également changé ces dernières décennies. Des études basées sur les 

mesures satellites des hautes latitudes ont montré une diminution de la durée et de l’étendue 

de la couverture neigeuse (Dye, 2002, Dye et Tucker, 2003). 
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Figure III.2 : Moyennes décennales de l’étendue journalière de la banquise arctique de 1979 

à 2008 et la moyenne sur quatre ans de l’étendue journalière de la banquise arctique de 2009 

à 2012, d’après Vaughan et al. (2013) dans le dernier rapport du GIEC. Les valeurs ont été 

estimées d’après les mesures satellites passives dans les microondes. 

 

D’autre part, l’augmentation des températures est plus importante en Arctique que dans les 

autres régions du globe. La figure III.3 présente l’évolution de la température de surface selon 

quatre scénarios d’émission de GES (RCP pour Representative Concentration Patways) et 

pour trois périodes, 2046 – 2065, 2081 – 2100 et 2181 – 2200, comparées à la situation 

moyenne de la période 1986 – 2005. Ces scénarios prévoient des augmentations de 

température en Arctique pour 2181 – 2200 allant de 1.5°C pour le scénario le plus optimiste à 

environ 10°C pour le plus pessimiste. Mais le plus surprenant est que quasiment tous les 

modèles de prévision du climat s’accordent pour décrire une augmentation des températures 

en Arctique plus importante que le reste du globe, quelle que soit le période de temps ou le 

scénario envisagé. Le réchauffement initié par l’augmentation des concentrations 

atmosphériques de GES est susceptible d’être accéléré dans la région arctique, c’est ce que 

l’on appelle l’amplification arctique. 

Cette amplification arctique aboutit nécessairement à la réduction de la différence de 

température entre le pôle et l’équateur. Des conséquences sur les circulations atmosphériques 

et océaniques entre les tropiques et l’Arctique sont donc attendues, même si elles sont encore 

aujourd’hui largement méconnues. Cependant, le réchauffement observé jusqu’à présent en 

Arctique, ainsi que les symptômes associés tels que la réduction de l’épaisseur et du volume 

de la banquise, le réchauffement des sols et du permafrost, l’augmentation des précipitations 

et des débits des fleuves, fait toujours l’objet d’un débat afin de savoir si il a été provoqué par 

des causes naturelles ou anthropiques.  
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Figure III.3 : Distribution spatiale du changement de la température annuelle de l’air de 

surface, comparé à la période 1986 – 2005, pour les trois périodes 2046 – 2065, 2081 – 2100 

et 2181 – 2200, et pour les quatre scénarios  RCP2.6, RCP 4.5, RCP 6.0 et RCP 8.5, d’après 

le dernier rapport du GIEC (Collins et al., 2013). Les chiffres des RCP correspondent à la 

valeur du FR en W.m-2 pour 2100. Ces prédictions sont calculées par les modèles du projet 

CMIP5 (Coupled Model Intercomparison Project), le nombre de modèles utilisés pour chaque 

scénario et période est indiqué en haut à droite de chaque planisphère. 

 

En effet, il existe une variabilité climatique à faible fréquence, connue sous le nom de 

« annular modes » (Northern Annular Mode, NAM, pour l’hémisphère nord, encore appelé 

Arctic Oscillation, AO). Le NAM décrit les variations des flux atmosphériques qui ne sont 

pas liées aux saisons. Sa période est de l’ordre de grandeur de la dizaine d’années. Il est 

mesuré grâce à la différence de pression moyenne et normalisée observée au sol entre le pôle 

nord et les moyennes latitudes de l’hémisphère nord (45°). Lors des phases positives, les 

températures de l’hémisphère nord sont plus élevées que la moyenne et les hivers sont plus 

doux et pluvieux. Si les causes et la prédiction de ces oscillations sont encore largement 

méconnues, il se trouve que le NAM est passé d’une phase négative entre les années 1950 – 

1970 à une phase positive pendant la période 1970 – 2010. Ceci pourrait donc expliquer le 

réchauffement observé et nous empêche pour le moment de conclure sur son origine 
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anthropique ou naturelle. Il faut donc attendre les mesures de température de surface pendant 

la prochaine phase négative de l’AO afin de pouvoir trancher ce débat.  

Cependant, de nombreuses études tendent à montrer un réchauffement arctique d’origine 

majoritairement anthropique (par exemple, Mc Guire et al., 2006, Serreze et Francis, 2006), 

lié aux phénomènes de rétroaction spécifique qui ont lieu en Arctique. 

 

 

I.2 Les rétroactions en Arctique 

 

Les rétroactions liées aux variations de température en Arctique sont globalement positives. 

Elles portent sur quatre systèmes : l’océan Arctique, l’atmosphère, la surface, et les 

écosystèmes. Nous allons aborder dans ce paragraphe certaines des rétroactions majeures 

mises en jeu en Arctique. Celles-ci sont résumées et schématisées sur la figure III.4. 

 

 

Figure III.4 : Schéma des principales rétroactions affectant la surface arctique, d’après 

Wendisch et al. (2012). Le texte fera référence aux numéros indiqués entre parenthèses. 

 

Les rétroactions liées à l’albédo de surface constituent les rétroactions quantitativement les 

plus importantes et peuvent être directes ou indirectes. La composante directe est plus efficace 

au printemps et en été. Le déclenchement de ce mécanisme est lié à un réchauffement externe 

(par exemple, le réchauffement climatique) qui cause l’augmentation de la température de 

l’air proche de la surface (1). Ainsi, la banquise, la glace ou la neige commencent à fondre 

(2). Cela engendre une réduction de l’albédo de surface (3) car la fonte laisse place à des 

surfaces plus sombres et plus absorbantes au rayonnement solaire (4). Dans le cas de surface 
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liquide, la couche de mélange océanique d’une épaisseur d’environ 20 mètres est réchauffée 

(5). Ainsi, les flux d’énergie partant de la surface (sensible, latent, émission infra-rouge) 

augmentent (6), ce qui induit un réchauffement de la couche d’air proche de la surface (1). On 

obtient donc l’établissement d’une rétroaction positive qui renforce le réchauffement initial et 

entraine la fonte de la banquise arctique montrée sur la figure III.2. 

De plus, l’augmentation de la surface terrestre libérée de la couche de glace/neige augmente la 

quantité de particules de suie dans la basse atmosphère (9). Ces particules étant très 

absorbantes dans le domaine du visible, elles favorisent donc un réchauffement de l’air proche 

de la surface (1) et la fonte des surfaces glacées ou enneigées lorsqu’elles se redéposent sur 

celles-ci en modifiant leur albédo. 

Pendant le printemps et l’été arctique, le bilan des flux radiatifs est dirigé vers le bas car la 

majorité de l’énergie solaire absorbée est consommée par la chaleur latente nécessaire à la 

fonte de la glace/neige/banquise. L’augmentation de l’émission infra-rouge reste modérée. 

En automne et en hiver, la rétroaction liée à l’albédo de surface est indirecte car peu, voire 

aucun, rayonnement solaire n’atteint la surface et, donc, aucune modification directe de 

l’albédo n’est possible. Les flux radiatifs dominants sont thermiques et proviennent 

majoritairement de la surface. Ainsi, les couches atmosphériques les plus basses reçoivent de 

l’énergie de la surface. Le bilan radiatif net est négatif à la surface : refroidissement (de la 

surface) par rayonnement vers l’espace. 

L’atmosphère est également le lieu de rétroactions spécifiques. La plus importante est 

positive, mondiale et de grande intensité, il s’agit de la rétroaction de la vapeur d’eau (7). En 

effet, la vapeur d’eau étant un puissant GES, une augmentation de l’évaporation entraine un 

renforcement de l’augmentation de température. Les nuages arctiques sont aussi sujets à des 

rétroactions. Si en dehors des régions polaires, les nuages ont un effet de refroidissement par 

une prédominance de la réflexion du rayonnement solaire incident, appelé effet parasol ; les 

rétroactions positives impliquant les nuages combinés aux particularités du climat arctique 

produisent un effet de réchauffement des nuages sur le climat arctique. Les effets des nuages 

sur le climat arctique seront exposés plus en détails à la partie III de ce chapitre. 

Un autre effet important est celui du transport méridional de chaleur et d’humidité, à la fois 

dans l’atmosphère et dans l’océan (8). Ce mécanisme complexe et variable peut aussi bien 

être le facteur déclencheur de ces cycles de rétroaction par un apport substantiel de chaleur et 

d’humidité, ou bien apporter un air plus sec qui réduit le mécanisme de rétroaction de la 

vapeur d’eau et des nuages (7). Les changements dans la circulation atmosphérique sont 

soupçonnés d’être la cause première de la fonte de la banquise (Comiso et al., 2008). Ogi et 

al. (2010) ont ainsi montré que de plus faibles vents atmosphériques, dûs à l’amplification 

arctique, sont responsables d’un tiers de la baisse de l’étendue de la banquise arctique au 

cours de ces dernières décennies. 

Parmi les rétroactions moins importantes mais non négligeables, on compte la circulation 

thermohaline qui dépend de la formation d’eau douce transportée de l’océan arctique vers le 

nord de l’océan atlantique. Or, la fonte de la banquise et de la surface glacée au Groenland 
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vient modifier cet équilibre. Peterson et al. (2006) ont évalué que ceci a engendré plusieurs 

milliers de km3 d’eau douce supplémentaire dans les mers nordiques depuis 50 ans. Les 

courants marins de l’Atlantique nord et du Pacifique nord et la circulation thermohaline s’en 

trouvent donc affectés, des changements sont attendus sur le système climatique global. 

Dans un contexte de réchauffement global, les écosystèmes terrestres seront amenés à 

évoluer, des changements sont attendus sur le type de végétation, la productivité, le cycle des 

nutriments, la décomposition. La fonte des surfaces glacées et enneigées va créer de nouvelles 

surfaces végétales qui vont diminuer l’albédo. Depuis 50 ans, l’avancée de la « ligne des 

arbres » a été documentée en Scandinavie, Russie, Canada et Alaska (McGuire et al., 2005). 

Cette nouvelle végétation, combinée à l’augmentation des températures initiales, va 

notamment alimenter deux rétroactions. La première est l’augmentation de la production de 

matière organique et donc de la capture du carbone atmosphérique par photosynthèse, les 

concentrations atmosphériques de GES diminueront, c’est une rétroaction négative. La 

seconde augmenterait aussi la décomposition de la matière organique avec des émissions de 

méthane ainsi que l’évaporation du carbone stocké dans les sols arctiques, c’est une 

rétroaction positive. L’effet sur le climat arctique dépend de l’équilibre entre la production et 

la décomposition. Les différents  changements de type de végétation (par exemple, une forêt à 

la place de la toundra) entraineront plusieurs rétroactions négatives ou positives par 

modification de l’albédo, du flux de chaleur sensible et l’émission de GES. 

Enfin, malgré la relativement faible densité de population en Arctique, les activités humaines 

locales accentuent les rétroactions écologiques naturelles en réponse au réchauffement des 

régions de hautes latitudes. La nature et la magnitude de ces impacts varient selon la région, 

mais on peut déjà noter une modification de l’utilisation du sol et une augmentation de la 

fréquence des feux de forêt. La conversion de forêts en zones destinées à l’agriculture est 

caractérisée par une rétroaction positive par émission de carbone et une rétroaction négative 

associée à un accroissement de l’albédo. 

 

 

II. Propriétés des aérosols en Arctique 
 

Nous avons vu les différents mécanismes par lesquels les particules d’aérosols deviennent 

l’un des composants clé dans l’atmosphère et jouent un rôle important dans le bilan radiatif 

terrestre. Cependant, si ces mécanismes sont valables partout sur la Terre, leurs impacts et 

leur ampleur peuvent être très différents d’une région du globe à une autre. Ainsi, si l’effet 

indirect des aérosols semble produire un FR (forçage radiatif) négatif à l’échelle globale, ce 

forçage est positif dans la région arctique (Quinn et al., 2008). En effet, sur une augmentation 

de température en Arctique estimée à 1.48 ± 0.28 °C sur les trente dernières années, on 

attribue au forçage des aérosols un réchauffement de 1.09 ± 0.81 °C (Shindell et Faluvegi, 



  Chapitre 3 : Nuages et aérosols en Arctique : Etat des connaissances 
  

40 
 

2009). Ceci s’explique par les effets directs des aérosols, tel que le dépôt de BC sur la neige 

qui en abaisse son albédo, mais également par les effets indirects. Le cycle solaire particulier 

existant aux pôles produit une évolution temporelle des propriétés des aérosols, et donc des 

nuages, que l’on ne retrouve pas dans les autres parties du globe. Ce chapitre est dédié à la 

description du cycle annuel des aérosols en Arctique et à ses causes que sont le cycle solaire, 

les sources, le transport, les conditions météorologiques et les processus de lessivage. 

Les propriétés des aérosols sont mesurées en continu dans plusieurs stations à travers 

l’Arctique. Celles-ci sont indiquées sur la figure III.5 et sont composées des sites de mesure 

suivants :  

- Alert (82.5°N) au nord du Canada 

- Nord (81.4°N) au Groenland 

- Mont Zeppelin (79°N) au Svalbard 

- Barrow (71.3°N) en Alaska 

- Karasjok et Svanvik (69.5°N) en Norvège 

- Oulanka (66.3°N) en Finlande  

- Janiskoski (69°N) en Russie. 

 

 

Figure III.5 : Emplacement des stations de mesures d’aérosols en Arctique, d’après Quinn et 

al. (2007). 

 

 

 



  Chapitre 3 : Nuages et aérosols en Arctique : Etat des connaissances 
  

41 
 

II.1 Les variations saisonnières 

 

Les figures III.6.a et b montrent les variations annuelles au Svalbard, entre 2000 et 2010, 

moyennées sur un mois de la concentration en nombre, en surface et en masse  pour les 

particules arctiques entre 20 nm et 630 µm de diamètre, d’après Tunved et al. (2013). La 

valeur moyenne de la concentration montre des variations entre environ 50 et 250 cm-3, 

inférieure à la moyenne des régions tempérées d’environ un facteur 2. Les fortes variations 

saisonnières sont observées avec un minimum en automne et au début de l’hiver (entre 

septembre et décembre) et un maximum à la fin du printemps et en été (entre avril et juillet). 

Les variations en masse et surface suivent la même courbe mais avec un décalage d’environ 2 

mois. Ainsi, le minimum se situe vers 0.1 µg.m-3 en masse et 0.05 cm2.m-3 en surface, en 

septembre et le maximum vers 0.8 µg.m-3 en masse et 0.2 cm2.m-3 en surface, entre Mars et 

Avril. Ce maximum de concentration en surface contribue à une baisse notable de la visibilité 

pendant cette période, il définit la période du brouillard arctique pour la première fois observé 

par Mitchell (1956). Des mesures de carbone suie BC au Svalbard ont montré les mêmes 

tendances saisonnières (Eleftheriadis et al., 2009). 

La figure III.6.c présente les variations annuelles, entre 2000 et 2010, moyennées sur une 

journée, de la distribution en taille des aérosols à la station du Mont Zeppelin (Svalbard), 

d’après Tunved et al. (2013). On constate que les fortes concentrations observées pendant les 

mois du printemps sont largement dominées par le mode accumulation, centré sur un diamètre 

d’environ 200 nm, tandis que les fortes concentrations des mois d’été sont principalement 

constituées de particules du mode aitken d’environ 40 µm de diamètre. Les concentrations 

surfaciques et massiques montrent des valeurs plus importantes au printemps qu’en été 

(brouillard arctique). L’été est caractérisé par des concentrations en nombre légèrement plus 

importantes. A la fin de l’été, les concentrations diminuent pendant que le mode accumulation 

devient à nouveau prépondérant avec une concentration de plus en plus importante pendant 

l’hiver. Ces résultats sont confirmés sur une période de temps d’une année par l’étude de 

Ström et al. (2003) au Svalbard. Les mêmes variations ont été observées à Barrow, Alaska 

(Quinn et al., 2002), montrant qu’elles sont représentatives de l’évolution des propriétés des 

aérosols en Arctique. 
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a)  

b)  

c)  

Figure III.6 : Variations annuelles concernant (a) les valeurs moyennes et médianes 

mensuelles de la concentration en nombre et (b) les valeurs mensuelles de la masse et de la 

surface des aérosols entre 20 nm et 630 µm de diamètre et (c) valeurs journalières de la 

distribution en taille des aérosols, d’après Tunved et al. (2013). La masse a été calculée en 

supposant une densité moyenne des aérosols de 1 g cm-3. Ces données ont été mesurées au 

mont-Zeppelin, Svalbard, par un Condensation Particle Counter (CPC) et un Differential 

Mobility Particle Sizer (DMPS), entre 2000 et 2010. Les barres d’erreur correspondent aux 

percentiles 25 et 75. 
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La figure III.7.a montre l’évolution des concentrations intégrées des modes Aitken et 

accumulation pendant la période de transition s’opérant au printemps, à la station du Mont 

Zeppelin, Svalbard. Malgré une variabilité assez importante, les concentrations des modes 

Aitken et accumulation montrent respectivement une tendance générale croissante et 

décroissante, pendant toute la durée du printemps. Les deux atteignent des valeurs 

comparables vers la fin du mois de Mai. Le rapport des concentrations NAitken/Naccumulation 

caractérise le mode de dominance. Il débute avec des valeurs inférieures à 1 jusqu’à fin Mai, 

ce qui correspond à la dominance du mode accumulation. Puis, ce rapport augmente 

rapidement jusqu’à atteindre un maximum de 3 vers la mi-juin : le mode Aitken est devenu 

dominant. Ceci traduit la rapide transition de la distribution en taille des aérosols à la fin du 

printemps. Un autre indice qui permet de rendre compte de ce changement, il s’agit de 

l’Aerosol Transition Index (ATI), tracé à la figure III.7.b. Il consiste à calculer le ratio des 

jours pour lesquels le mode Aitken est dominant sur le nombre total de jours, sur une fenêtre 

d’une semaine, d’après la définition donnée par Engwall et al. (2008). Malgré des variations 

annuelles importantes, l’ATI atteint le seuil de 0.5, moment du basculement de la dominance, 

autour de la fin Mai (Engvall et al., 2008). 

Au printemps, le changement du mode dominant s’opère de manière relativement rapide car il 

est principalement lié à l’augmentation du rayonnement solaire arctique, présentée figure 

III.7.c. Celle-ci montre une multiplication par environ 4 du rayonnement solaire incident au 

Svalbard entre le début et la fin du printemps. Le moment de l’inversion du mode dominant 

(ATI ≈ 0.5) coïncide avec l’installation des conditions solaires estivales. En effet, les 

réactions photochimiques augmentant avec le rayonnement constituent un processus de 

formation secondaire par lequel les particules du mode accumulation se scindent en plusieurs 

particules plus petites, abaissant ainsi le diamètre moyen des aérosols. D’autre part, la fonte 

des glaces due à l’augmentation de température saisonnière libère la surface, et notamment la 

toundra, à l’air libre, ce qui favorise l’émission de précurseurs gazeux et d’embryons 

augmentant la concentration des petites particules (mode Aitken). Les travaux de Ström et al. 

(2003) ont montré que, pendant les mois d’été, les traceurs des précurseurs provenant de 

Sibérie présentent une corrélation avec la densité atmosphérique des aérosols. 
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     a)  

b)  

c)  

Figure III.7 : (a) Evolution des concentrations intégrées du mode Aitken (entre 22 et 90 nm, 

tracé en noir) et du mode accumulation (entre 90 et 630 nm, tracé en rouge), (b) évolution de 

l’ATI et (c) rayonnement solaire moyen, de mars à juin, d’après Engvall et al. (2008). Les 

moyennes glissantes hebdomadaires sont tracées en trait gras et l’écart-type en trait fin. Les 

mesures ont été effectuées à la station du Mont Zeppelin, Svalbard, entre 2000 et 2005. 
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II.2 Sources et transport des aérosols 

 

Les propriétés des aérosols dépendent de leurs sources d’origine. Par exemple, les aérosols 

d’origine marine seront principalement composés de sels de mer hydrophile, les aérosols 

anthropiques possèdent une quantité relativement importante de BC et de métaux, les aérosols 

provenant de la combustion de biomasse sont constitués de matière organique… L’étude des 

sources d’aérosols se fait par la mesure de traceurs chimiques ou par la simulation des 

rétrotrajectoires des masses d’air. D’autre part, la masse totale d’aérosol en Arctique est très 

influencée par les quantités transportées depuis les latitudes moyennes, surtout en hiver où les 

sources locales sont très faibles. On voit donc que la circulation des masses d’air est un 

élément essentiel pour analyser les observations effectuées dans la région arctique.  

 

II.2.a Sources 

La figure III.8 montre l’évolution de la concentration de l’activité du 210Pb dans les 

échantillons d’aérosols et la concentration atmosphérique du CO, de Mars à Juin à la station 

du Mont-Zeppelin. Dans le cas de l’Arctique, ces concentrations peuvent être exclusivement 

attribuées à des sources extérieures à l’Arctique. De plus, si le CO peut provenir de feux de 

forêt transportés jusqu’en Arctique, l’activité en 210Pb contenu dans les aérosols est 

uniquement due aux sources continentales anthropiques (Paatero et al., 2003). Les deux 

concentrations montrent une baisse quasi-continue pendant le printemps, d’un facteur 4 pour 

le 210Pb et d’un facteur 2 pour le CO. La similitude de la courbe du 210Pb avec la concentration 

intégrée du mode accumulation (figure III.7.a), notamment avant le changement du mode 

dominant, révèle l’origine anthropique et l’âge relativement élevé (plusieurs semaines) des 

aérosols présents lors de la brume arctique ainsi que l’importance du transport des aérosols 

par les masses d’air dans le cycle de vie des aérosols arctiques. A l’inverse, les aérosols 

présents l’été proviennent de sources plus locales. En effet, les propriétés des aérosols sont 

influencées par la saisonnalité des régions sources dominantes : L’Eurasie principalement 

pendant l’automne et l’hiver, et l’Atlantique Nord. Cependant, ce phénomène n’explique pas 

complètement les changements observés (Tunved et al., 2012).  

D’autre part, les travaux de Vinogradova et Ponomareva (2000), Garett et al. (2010, 2011) et 

Browse et al. (2012) ont mis en évidence le rôle du dépôt humide ou lessivage dans le cycle 

de vie des aérosols et plus particulièrement lors de la transition à la fin du printemps. En effet, 

le lessivage étant plus efficace en phase liquide qu’en phase glace, le passage de nuages de 

type glacé en hiver aux nuages chauds et liquides en été augmente la quantité de puits de 

condensation. Un lien important entre la masse totale des aérosols et l’historique des 

précipitations existe, suggérant que le dépôt humide contrôle les propriétés de la distribution 

en taille des aérosols observées en Arctique. Ceci explique la rapide diminution du mode 

accumulation. Si ce phénomène a été démontré par les mesures, les changements attendus 

dans le cas d’un climat plus chaud et plus humide restent encore méconnus. Au printemps et 

en été, les précipitations combinées à la fonte des glaces et aux réactions photochimiques 
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laissent le champ libre à la prolifération des particules de petite taille. Les phénomènes de 

nucléation sont observés du mois de Mai au mois d’Août et traduisent l’âge dynamiquement 

jeune des aérosols arctiques à partir du mois de Mai. Cependant, ces événements de formation 

de nouvelles particules restent largement méconnus en termes de classification, mode de 

croissance et taux de formation. 

 

 

Figure III.8 : Evolution de la moyenne hebdomadaire de (a)  la concentration d’activité  du 
210Pb en µBq.m-3 dans les aérosols mesurés, l’écart-type est représenté par les barres 

d’erreur et (b) la concentration atmosphérique de monoxyde de carbone CO en ppb avec 

l’écart-type tracé en trait fin. Les mesures ont été effectuées au Mont-Zeppelin, Svalbard, 

entre 2000 et 2005, d’après Engvall et al. (2008). 
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II.2.b Le transport 

Les surfaces de températures potentielles constantes combinées à une couche d’inversion 

limitent l’advection et les échanges entre la troposphère et la stratosphère et forment un dôme 

fermé sur l'arctique.  Ceci isole la troposphère arctique du reste de l’atmosphère et est appelé 

le « dôme polaire » ou le « front arctique » (Stohl, 2006). Cependant, des études de 

trajectoires des masses d’air et des traceurs ont montré que les conditions météorologiques 

hivernales, avec notamment la présence d’une inversion de température prononcée, favorise le 

transport épisodique des régions tempérées, en particulier l’Eurasie, vers le nord dans la basse 

troposphère (Klonecki et al., 2003). 

Malgré le dôme polaire, les sources locales d’aérosols étant faibles, les concentrations 

d’aérosols en Arctique sont principalement influencées par le transport longue distance des 

émissions anthropiques et de feux de biomasse provenant de latitudes plus basses (Warneke et 

al., 2010). Lors du transport vers l’Arctique, les processus de transformation sont composés 

de la coagulation, de la condensation, des transformations chimiques en phase liquide donc en 

nuage et de la dilution ou mélange lors de la fusion de plusieurs masses d’air. Les processus 

d’élimination regroupent le dépôt sec, qui concerne principalement les particules du mode 

grossier, et le dépôt humide par précipitation, très efficace pour le mode accumulation. Tandis 

que les transformations des aérosols anthropiques sont fortement liées aux processus de 

condensation et de coagulation (Riemer et al., 2004), les transformations des particules issues 

de la combustion de biomasse sont dominées par la coagulation (Müller et al., 2007). 

Cependant, les quantités et les propriétés des aérosols en Arctique ne sont pas bien 

représentées par les modèles globaux de transport chimique (Schindell et al., 2008), 

particulièrement pour la contribution du BC. Ceci traduit une lacune dans la connaissance des 

transformations physico-chimiques lors du transport vers l’Arctique.  

Dans le cadre du projet POLARCAT (POLar study using Aircraft, Remote sensing, surface 

measurements and models, of Climate, chemistry, Aerosols and Transport), Quennehen et al. 

(2012) ont étudié le transport des aérosols vers l’Arctique depuis l’Europe centrale. Les 

résultats, affichés Figure III.9, montrent un mode Aitken prononcé lorsque la masse d’air 

commence son déplacement vers l’Arctique, caractéristique de la pollution anthropique. Au 

cours du trajet, la concentration du mode Aitken diminue fortement, par coagulation, au profit 

du mode accumulation dont le diamètre moyen augmente légèrement. De plus, sous l’effet de 

la condensation, le diamètre moyen du mode Aitken augmente exponentiellement avec l’âge 

de la masse d’air. D’autre part, la concentration totale d’aérosols diminue au cours du temps 

sous l’effet de la coagulation et du lessivage. La forte diminution de la concentration traduit 

un lessivage des particules par précipitations. Enfin, les mesures de concentration du 

monoxyde de carbone CO, traceur des émissions anthropiques, diminuent et mettent donc en 

évidence la dilution des fumées et le mélange avec d’autres masses d’air au cours du transport 

(Quennehen et al., 2012). Des résultats similaires ont été trouvés en Alaska lors de la 

campagne ARCPAC (Aerosol, Radiation, and Cloud Processes affecting Arctic Climate) 

(Brock et al., 2011). 
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Figure III.9 : Distribution en taille des aérosols d’une masse d’air transportée vers 

l’Arctique. Ces mesures aéroportées ont été effectuées par un SMPS, au nord de la 

Scandinavie, dans le cadre du projet POLARCAT. Les vols 33, 34 et 35 correspondent 

respectivement aux PSD moyennées du 9, 10 et 11 Avril 2008, d’après Quennehen et al. 

(2012). 

 

Les travaux d’Ancellet el al. (2014) ont montré que la distribution globale mesurée par le 

satellite CALIOP (Cloud-Aerosol Lidar with Orthogonal Polarization) révèle deux régions 

possédant une forte rétrodiffusion en dessous de 2 km : l’Atlantique nord entre le Groenland 

et la Norvège, et la péninsule de Taïmyr en Russie. Le rapport de couleur (entre le coefficient 

de rétrodiffusion apparent à 532nm et 1064nm) mesuré par CALIOP, qui permet d’estimer la 

taille des aérosols (Oo et Holtz, 2011), augmente entre les régions sources et les observations 

au-dessus de 70°N. Ceci confirme, par les mesures satellites, le grossissement des particules 

lors du transport vers l’Arctique. Les publications de Harrigan et al. (2011) et Ancellet et al. 

(2014) proposent trois processus majoritaires caractérisant le transport vers l’Arctique : 

l’advection dans la basse atmosphère partant de L’Europe du Nord, l’élévation isentropique 

des panaches de pollution et de combustion de biomasse venant du nord de la Sibérie et de 

l’Asie de l’est, et le lessivage des aérosols par les masses d’air humides au-dessus de 

l’Atlantique nord. 
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II.3 Le phénomène de brume arctique 

 

La transition entre une dominance du mode Aitken au mode accumulation se produit à 

l’automne. Lorsque du passage à l’hiver polaire, le rayonnement solaire diminue, réduisant 

ainsi les réactions photochimiques et les formations de nouvelles particules. L’absence de 

rayonnement solaire refroidit la surface et produit une atmosphère très stable, limitant les 

mouvements de turbulence, la formation de nuages et de précipitation et donc le lessivage 

(Shaw, 1995). Les concentrations en aérosols deviennent basses et très peu variables. Les 

seuls modes de croissance pendant l’hiver polaire sont la coalescence et la coagulation, 

favorisant les particules du mode accumulation au dépend du mode Aitken et faisant baisser la 

concentration en nombre. De plus, les sources d’aérosols provenant préférentiellement de 

l’Europe et de l’Asie pendant l’hiver (Tunved et al., 2012), les masses d’air polluées vont 

englober et stagner en Arctique. Le climat hivernal froid, sombre et stable aboutit donc, au 

printemps, à des concentrations élevées d’aérosols âgés appartenant au mode accumulation 

centré vers environ 200 nm. Ces particules possèdent une section efficace de diffusion élevée 

dans le domaine du visible, ce qui conduit à une forte réduction de la visibilité. Ce phénomène 

est appelé la brume arctique (Arctic haze). 

Cette brume arctique est composée de différentes variétés de sulfates et de matière organique 

et, dans une moindre mesure, d’ammonium, de nitrate, de poussière et de BC. Elle est 

également relativement riche en métaux lourds dont certains sont utilisés comme traceurs de 

sources anthropiques. Les composées chimiques comme les sulfates (autres que les sels de 

mers), le potassium K+ (traceur de la combustion de biomasse), le magnésium Mg2+ ou le 

calcium Ca2+, qui sont des indicateurs des sources continentales de moyennes latitudes, 

montrent un maximum de concentration en hiver et au début du printemps mettant en 

évidence le transport longue distance vers l’Arctique (Quinn et al. 2007). L’origine 

anthropique de la brume arctique a été confirmée par de nombreuses études (par exemple : 

Otar et al., 1986, Rahn, 1989, Shaw, 1995, Polissar et al., 1998, 2001).  

La région arctique est particulièrement sensible aux variations de flux radiatifs imposés par 

les aérosols à cause de la relativement faible quantité d’énergie lumineuse absorbée par 

surface. L’effet direct provoque un réchauffement de la troposphère par absorption équivalent 

à un flux radiatif additionnel estimé entre 2 et 3 W.m-2 en moyenne annuelle. De plus, la 

lumière ainsi filtrée refroidit la surface équivalente à une réduction du flux radiatif moyen 

d’environ 1 W.m-2. L’effet indirect résulte d’une augmentation de la concentration en CCN 

qui modifie les stratus et stratocumulus arctique en augmentant la concentration en nombre 

des gouttes et la durée de vie du nuage et en diminuant le diamètre moyen et le taux moyen de 

précipitation. Ceci a pour conséquence un refroidissement en été par augmentation du 

rayonnement réfléchi vers l’espace et un réchauffement par effet de serre pendant l’hiver 

polaire. La quantité relativement faible des aérosols en Arctique fait que le pourcentage 

d’aérosols activés est relativement élevé lors de la formation des nuages. Des modifications 

dans les propriétés des aérosols sont susceptibles d’avoir un impact important sur les 

propriétés microphysiques et optiques des nuages, mais reste malgré tout difficile à quantifier 

(Quinn et al. 2007).  
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Enfin, le BC, fortement présent pendant la période de brume arctique, se dépose et modifie le 

bilan radiatif de la surface (voir l’effet semi-direct au chapitre 2). L’absorption du 

rayonnement solaire incident augmente et l’albédo de surface est donc réduit. Hansen et 

Nazarenko (2004) ont estimé que la contamination de la neige par le BC mène, en Arctique, à 

un FR positif estimé à une moyenne de 0.3 W.m-2. Ce FR est susceptible de contribuer à la 

rétroaction positive de la fonte de la glace. 

 

 

III. Les nuages arctiques 
 

Les nuages arctiques possèdent, comme les aérosols, des propriétés différentes suivant la 

saison et la position géographique. En effet, les variations en termes de stabilité de 

l’atmosphère, de type de surface, de température et d’humidité vont influencer le type de 

nuage présent dans l’atmosphère. De plus, de par les interactions entre les aérosols et les 

nuages (CCN, IN), les propriétés des nuages varient également en fonction de la provenance 

des masses d’air et des transformations pendant le transport que subissent les aérosols, que 

nous avons vus dans la section précédente. Ce phénomène explique l’impact des émissions 

anthropiques des latitudes tempérées sur les propriétés des nuages en Arctique. Ces dernières 

vont à leur tour influencer le bilan radiatif et alimenter des boucles de rétroaction. Si, sur la 

moyenne globale terrestre, les changements anthropiques sur les nuages engendrent un 

refroidissement de la surface par effet parasol, les conséquences, en Arctique, vont dans le 

sens d’un réchauffement (Wendish et al., 2012).  

 

 

III.1 Généralités  

 

L’atmosphère arctique se caractérise par des températures basses, comparée au reste du globe. 

Ceci implique une faible capacité des masses d’air arctique à contenir de la vapeur d’eau. 

Cette faible humidité conduit à la formation de nuages caractérisés par des contenus en eau, 

des rayons moyens des gouttes et des concentrations relativement bas, généralement 

respectivement inférieurs à 0.5 g.m-3, 7 µm et 500 cm-3 (Curry et al., 1996). D’autre part, l’une 

des particularités de l’atmosphère arctique est la présence d’une couche d’inversion, souvent à 

relativement basse altitude et prononcée, avec une augmentation de température potentielle 

qui peut atteindre 30°C dans le cas de journées exceptionnelles. Par conséquent, la variabilité 

de la quantité totale de nuage sur le cycle annuel reste largement dominée par les nuages à 

basses altitudes. Cependant, ce type de nuage peut se retrouver sous différentes formes 

suivant les conditions météorologiques : nuages simple couche liquides, de glace, en phase 
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mixte ou encore multicouches, et de type préférentiellement stratus ou cirrus. De plus, la 

surface étant glacée ou enneigée durant la majeure partie de l’année, le rayonnement est 

préférentiellement réfléchi au lieu de réchauffer la surface. Ces conditions favorisent une 

atmosphère stable dans la troposphère qui limite les mouvements de convection et de 

turbulence et donc la formation de précipitations (Curry et al., 1996). 

Il existe un important cycle annuel des propriétés des nuages dû aux variations saisonnières 

des conditions météorologiques. Lors de campagne SHEBA (Surface Heat Budget of the 

Arctic Ocean) effectuée dans les régions des mers de Beaufort et Chuchki et de l’Océan 

Arctique, des mesures lidar (LIght Detection And Ranging) et radar (RAdio Detection And 

Ranging) ont montré un cycle annuel prononcé de l’occurrence des nuages. Ce paramètre 

correspond au pourcentage de temps pour lequel un nuage a été observé à la fois par le lidar et 

le radar. L’occurrence des nuages atteint son maximum pendant l’été et le début de l’automne 

(97 % en Septembre) et son minimum en hiver (63 % en Février) (Intrieri et al., 2002a). 

 

III.1.a Variations saisonnières et géographiques 

En été, la fonte de la banquise fait apparaitre un sol absorbant le rayonnement solaire. 

L’albédo diminue et le sol se réchauffe, favorisant les mouvements convectifs. Les masses 

d’air relativement chaudes se chargent en humidité en passant au-dessus de l’Océan Arctique. 

Lorsqu’elles surplombent la terre ferme, ces masses d’air sont entrainées dans les 

mouvements convectifs et deviennent sursaturés par rapport à la vapeur par refroidissement 

adiabatique. Si elles passent au-dessus de la banquise, elles peuvent se refroidir par diffusion 

thermique avec une surface plus froide (Curry et al., 1996). Des nuages multicouches sont 

fréquemment observés en été dans la troposphère, avec, très souvent, une couche liquide fine 

et stratifiée située en dessous d’une couche en phase mixte au sommet du système nuageux 

(Curry et al., 1988, 1996, Intrieri et al., 2002a). 

En hiver, les couches de cristaux de glace à faible concentration sont omniprésentes. En effet, 

les températures très basses qui y règnent favorisent la condensation de la vapeur d’eau sous 

forme de cristaux qui, selon leur croissance, se déposent lentement au sol. La surface glacée 

possède un albédo élevé, ce qui mène à une atmosphère très stable avec peu de mouvements 

verticaux, ce qui limite fortement la formation de nuages. L’humidité nécessaire à la 

formation d’hydrométéores est fournie par les fissures ou craquements de la banquise, qui 

recouvre la quasi-totalité de l’Arctique. En effet, lorsque les plaques de la banquise divergent 

ou bougent parallèlement l’une par rapport à l’autre, des craquements étroits et linéaires 

peuvent survenir et ainsi laisser l’océan à l’air libre. Cette eau relativement chaude est une 

source de chaleur et d’humidité pour l’atmosphère. Ces craquements sont donc généralement 

accompagnés par la formation de panaches ou de nuages composés de cristaux de glace 

(Curry et al., 1996).  

Pendant les périodes de transition (printemps tardif et automne), les nuages en phase mixtes 

(MPC pour Mix Phase Clouds) sont prédominants. Dans les autres régions du globe, les MPC 

sont instables et la phase liquide ou glace finit rapidement par dominer, mais la particularité 
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du climat arctique fait que les MPC sont persistants et peuvent perdurer jusqu’à plusieurs 

jours (Morrison et al, 2012). La physique des MPC en Arctique est détaillée dans la section 

III.2. 

 

Les mécanismes de formation des nuages arctiques varient également en fonction de la région 

et des caractéristiques de la surface sous-jacente. Ainsi, au-dessus de l’Alaska par exemple, 

l’élévation des masses d’air due à la topographie du sol est désignée comme un mécanisme 

important de formation des nuages. Ceux-ci se présenteront donc préférentiellement sous 

forme de stratus, excepté durant les journées les plus chaudes de l’été où la convection peut se 

déclencher. Au-dessus de l’océan arctique, la formation des nuages de moyennes et hautes 

altitudes est plutôt associée à des systèmes frontaux. Les nuages de basses altitudes sont assez 

indépendants de la situation synoptique et sont le résultat d’une modification des masses d’air 

chaudes et humides qui sont advectées vers l’Arctique et ainsi se refroidissent (Curry et al., 

1996). 

 

 

Figure III.10 : Occurrences saisonnières et géographiques en Arctique, mesurées par 

CALIPSO-CloudSat, de (a) tout type de nuages Fcloud et (b) des MPC FMPC dans les 

cas de présence de nuages, d’après Mioche et al. (2015). 

 

La figure III.10 présente les variations saisonnières et géographiques de la couverture 

nuageuse Fcloud et de l’occurrence des MPC FMPC dans les cas de présence de nuages. Ces 

observations, issues de mesures des satellites CALIPSO  et CloudSat avec l’algorithme 

DARDAR (synergie raDAR-liDAR, voir Delanoë et Hogan, 2008, 2010), montrent que la 

couverture nuageuse est plus importante dans la mer de Groenland et la mer de Barents que 

dans les autres régions de l’Arctique. La fraction de nuage en phase mixte est plus importante 
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en été et en automne (environ 50 % des nuages) qu’en hiver et au printemps (environ 35 %). 

Cependant, sa distribution est hétérogène et dépend du type de surface : le minimum étant 

situé au Groenland et le maximum au nord de l’Océan Atlantique. En effet, cette partie de 

l’Arctique étant rarement sous la banquise, elle fournit ainsi à la région une source d’humidité 

toute l’année. Ainsi, la région du Svalbard possède une FMPC aux environs de 50 % toute 

l’année. De plus, la fraction de MPC étant à des altitudes basses est plus importante au 

Svalbard que la moyenne sur toute la région Arctique. Cette région de l’Arctique constitue 

donc une base privilégiée afin d’étudier ce type de nuage (Mioche et al., 2015). Shupe et al. 

(2006) ont également montré qu’environ 60 % des nuages arctiques sont composés de phase 

mixte. 

 

 

Figure III.11 : Profil vertical de l’occurrence de nuages Fcloud en %, mesuré à la station de 

Ny-Alesund pendant les mois de Mars et Avril 2007, d’après la publication de Mioche et al. 

(2015). La courbe tracée en noir correspond aux observations lidar au sol à une résolution de 

1 km, d’après Hoffmann et al. (2009). Les courbes jaune et bleue correspondent 

respectivement aux données lidar du satellite CALIPSO et radar du satellite CloudSat. Les 

courbes rouge et verte proviennent des donnés de l’algorithme DARDAR, respectivement 

avec et sans prendre en compte les corrections des effets de sol. Les données satellite sont 

tracées avec une résolution de 60 m. 
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La figure III.11 présente la structure verticale des nuages, selon différentes méthodes de 

mesure, en termes d’occurrence des différents types de nuages arctiques au printemps. Des 

mesures lidar au sol, des mesures radar et lidar des satellites météorologiques de l’A-Train et 

les résultats de l’algorithme DARDAR sont représentés. D’une part, les résultats montrent une 

différence importante entre les méthodes de mesure. En ajoutant le fait que le radar est 

aveugle en dessous de 500 m à cause des échos de sol, les mesures par satellites ne semblent 

pas être adaptées à la restitution des propriétés des nuages à basses altitudes. D’autre part, 

l’occurrence maximale pour les nuages est située en dessous de 2 km, ce qui confirme que les 

nuages en Arctique se forment très préférentiellement dans la basse atmosphère. Les travaux 

de Blanchard et al. (2014) montrent des résultats similaires lors de mesures colocalisées à la 

station Eureka, au nord du Canada. Les nuages de basses altitudes, très souvent en phase 

mixte pendant le printemps, sont donc une cible privilégiée pour les mesures in situ car il est 

important de mieux caractériser les MPC de couche limite. 

 

III.1.b Effets radiatifs des nuages arctiques 

Le forçage des nuages (CF pour Cloud Forcing) caractérise l’effet global des nuages sur le 

système Terre. Il correspond à la variation du flux d’énergie circulant dans l’atmosphère lors 

de présence de nuage et est défini selon la relation suivante (Intrieri et al., 2002b) : 

 

𝐶𝐹 = 〈𝐹〉 − 〈𝐹𝑐𝑙𝑒𝑎𝑟〉                               (Équation III.1)  

où les crochets signifient qu’une moyenne a été appliquée, F est le flux en présence de nuage 

et Fclear est le flux si les nuages avaient été retirés de la colonne atmosphérique. F et Fclear sont 

des flux radiatifs ou turbulents (flux de chaleur latente et sensible). On s’intéressera ici au CF 

qui atteint la surface terrestre : le SCF (Surface Cloud Forcing). 

La figure III.12 montre les trois composantes (solaire SW, infrarouge LW et turbulent) du 

SCF mesurées lors de la campagne SHEBA. Des valeurs positives du SCF correspond à un 

forçage positif donc un réchauffement de la surface et des valeurs négatives un 

refroidissement. Le flux turbulent montre peu de variations au cours de l’année et une 

moyenne négative relativement faible autour de -5 W/m². La partie LW du SCF comprend 

notamment l’émission thermique des nuages. Elle est positive toute au long de l’année avec 

des valeurs plus faibles en hiver (~ 20 W/m²) qu’en été (~ 40 W/m²). Ceci est dû au fait que 

les températures moyennes, et donc les émissions thermiques, des nuages et de la surface sont 

plus importantes en été. La partie SW du SCF, qui correspond aux réflexions du rayonnement 

solaire par les nuages, montre un cycle particulier aux régions polaires. En effet, en l’absence 

d’ensoleillement, le SW SCF est nul durant tout l’hiver polaire. Pendant, le printemps et 

l’automne, ses valeurs restent faibles (~ -10 W/m²) à cause de l’albédo élevé de la surface 

glacée et de la faible inclinaison du soleil. En été, les valeurs deviennent franchement 

négatives (~ -40 W/m²) et peuvent contrebalancer la partie LW (Intrieri et al., 2002b). 
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Figure III.12 : Variations temporelles des composants du SCF que sont le solaire (SW), 

infrarouge (LW) et turbulent, en W.m-2, lors de la campagne SHEBA, d’après Intrieri et al. 

(2002b). 

 

 

Figure III.13 : Effet radiatif des nuages dans le domaine solaire calculé au le sommet de 

l’atmosphère (TOA) et la surface, en fonction de la fraction de glace en volume fI et pour trois 

valeurs de diamètre effectif des cristaux DI
eff, d’après Wendish et al. (2012). Le TWP (Total 

Water Path = IWP + LWP) a été maintenue constant à 100 g.m-2. 
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Au total, le SCF est négatif uniquement pendant une partie de l’été. Le reste de l’année est 

largement dominé par la partie LW : les nuages contribuent au réchauffement de l’Arctique et 

sont donc l’une des raisons de l’amplification arctique.  

La figure III.13 montre l’effet radiatif des nuages dans le domaine du solaire en fonction de la 

fraction de glace en volume fI et du diamètre effectif des cristaux DI
eff. On observe une 

augmentation de l’effet radiatif avec fI et  DI
eff. Cette étude met en évidence la dépendance 

des propriétés radiatives aux propriétés microphysiques et en particulier du rôle de la fraction 

de glace dans les MPC. Ainsi, les modifications dans les propriétés des nuages induites par 

l’effet indirect des aérosols aura des répercussions sur l’effet radiatif des nuages arctiques. En 

l’occurrence, Wendish et al. (2012) estime que l’apport d’aérosols anthropiques participe au 

réchauffement arctique à travers l’effet indirect sur les nuages à basses altitudes. 

 

 

III.2 Les nuages arctiques en phase mixte (MPC) 

 

III.2.a Description générale 

Les MPC sont des nuages composés d’un mélange de gouttelettes d’eau liquide surfondues et 

de cristaux de glace. Cependant, la définition d’un MPC reste une question ouverte suivant si 

on considère le rapport entre les masses d’eau liquide surfondue et d’eau glacée ou la 

signature optique correspondante. De plus l’échelle spatiale à laquelle on se place vient 

compliquer la notion de MPC. En effet, Korolev et Isaac (2006) suggère que différentes 

poches de glace, liquide ou phase mixte coexistent. La façon dont ses  poches sont distribués à 

l’intérieur du système nuageux et quelle est l’échelle horizontale caractéristique de 

l’inhomogénéité de la phase, restent des verrous scientifiques.  

La figure III.14 montre le profil vertical de l’occurrence des MPC arctiques selon la saison 

mesuré par CALIPSO et CloudSat. Quel que soit la période de l’année, le profil montre un pic 

entre 500 mètres et un kilomètre qui prouve la probabilité importante d’observer un MPC à 

basse altitude. Ceci est dû à la couche d’inversion qui se situe globalement entre 1000 et 1500 

mètres. Ces mesures satellites confirment la particularité en été de formation de MPC à des 

altitudes plus élevées que les autres saisons, ainsi qu’une occurrence des MPC à basses 

altitudes plus importante pendant le printemps et l’automne (~ 20%) que pendant l’été et 

l’hiver (~ 15%).  
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Figure III.14 : Profil vertical de l’occurrence des nuages en phase mixte FMPC (z) en %, 

mesuré par le tandem CALIPSO-CloudSat et moyenné par saison pour la région arctique, 

d’après Mioche et al. (2015). Les mesures en dessous de 500 m ne sont considérées comme 

fiables à cause de la contamination du signal par la surface. 

 

Les mesures in situ nous permettent également de mettre en évidence la structure particulière 

des MPC. La figure III.15 présente les profils verticaux moyens des propriétés de l’eau 

liquide et de la glace mesurés lors de différentes campagnes de mesure en Arctique (ASTAR, 

POLARCAT et SORPIC). L’axe des ordonnées représente l’altitude normalisée. Une valeur 

de 1 correspond au sommet du nuage et la valeur 0 à la base de la couche liquide. Ces 

mesures montrent clairement que la partie liquide se situe dans tous les cas dans la partie 

supérieure du MPC. De plus, dans cette partie supérieure (0<z<1), la concentration en gouttes 

est comprise  entre 50 et 300 cm-3 et le LWC entre 0.1 et 0.3 g.m-3. En comparaison, dans 

cette même couche, la concentration en cristaux est comprise entre 1 et 7 L-1 et l’IWC entre 0 

et 0.075 g.m-3. Ceci met en évidence la dominance de la phase liquide dans cette couche. A 

l’inverse, pour z<0, l’eau liquide y est quasiment absente alors que la quantité de cristaux 

n’est pas très éloignée de celle de la couche supérieure. La partie inférieure est donc à 

dominance glace. Ainsi, suivant la position dans le nuage, la phase montre majoritairement 
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une dominance liquide ou glace avec très peu de zones où les deux phases sont également 

réparties. 

 

 

Figure III.15 : Profils verticaux moyens des propriétés de l’eau liquide (haut) et de la glace 

(bas) mesurés lors des campagnes de mesure arctique ASTAR, POLARCAT et SORPIC, 

d’après Mioche et al. (2016). L’ordonnée z représente l’altitude normalisée. 

 

III.2.b Dynamique des MPC arctiques 

Aux latitudes tempérées, les MPC sont souvent associés à une convection profonde ou à des 

nuages de type altocumulus ou altostratus, donc à une altitude élevée. D’autre part, ce 

mélange d’eau liquide et de glace est microphysiquement instable et les MPC ont donc 

généralement une durée de vie relativement courte. En effet, lorsque les deux états coexistent 

à des températures inférieures à la température de condensation, la glace ayant une pression 

de vapeur saturante plus basse que l’eau liquide, les gouttes d’eau s’évaporent et relâchent 

donc leur vapeur d’eau dans l’atmosphère, permettant ainsi aux cristaux de grossir par dépôt 

de vapeur (Korolev et Field, 2008). Cette croissance des cristaux aux dépens de l’eau liquide 
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renvoie à la notion de l’effet Wegener-Bergeron-Findeisen (Bergeron, 1935) et cette 

instabilité peut transformer les MPC en nuage de glace dans un délai de quelques heures. Les 

cristaux  précipitent assez rapidement si leur croissance dure.  

En Arctique, cependant, les MPC sont très souvent à basse altitude et peuvent avoir une durée 

de vie relativement longue. L’effet Wegener-Bergeron-Findeisen n’apparaît donc pas 

suffisamment efficace et rapide pour provoquer une glaciation massive de la couche nuageuse 

(Korolev, 2007). Au contraire, les pertes liées aux précipitations des cristaux de glace restent 

inférieures à l’apport de vapeur d’eau condensée, ce qui est probablement lié à un rapport 

subtil entre les efficacités respectives des noyaux de condensation et de congélation. 

 

 

Figure III.16 : Modèle conceptuel  d’un nuage arctique en phase mixte, d’après Morrison et 

al., (2012). 

 

La figure III.16 présente le schéma d’un MPC en Arctique. Tout d’abord, les profils 

thermodynamiques verticaux montrent une couche d’inversion d’humidité qui coïncide avec 

la courbe d’inversion en température (Tjernström, 2004). Par exemple, Sedlar et al. (2011) ont 

trouvé que des couches d’inversions d’humidité apparaissent  entre 75 et 80 % du temps en 

présence de MPC à basse altitude pendant l’été. L’inversion en température bloque tout 
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mouvement convectif et forme donc le sommet du nuage et l’inversion en humidité est source 

de vapeur d’eau. Le MPC est dit découplé à la surface lorsque le gradient vertical de la 

température potentielle est positif, ceci signifie que l’atmosphère est stable et qu’il n’y a donc 

pas d’échange entre la surface et le nuage. Dans le cas contraire, la surface peut constituer une 

source de vapeur d’eau pour le MPC (Sotiropoulou et al., 2014). Le MPC est composé d’une 

partie supérieure principalement liquide constituée de gouttelettes d’eau surfondues et, en 

dessous, d’une couche mixte où coexistent les deux phases (Verlinde et al., 2007, Gayet et al., 

2009). La couche mixte est le lieu de formation et de croissance des cristaux, des 

précipitations de glace sont donc fréquemment observées en dessous (De Boer et al., 2009). 

Le sommet des MPC arctique se situe généralement entre 500 mètres et 2 km, excepté en été 

(figure III.14). 

Lorsqu’un MPC se forme, la partie liquide supérieure absorbe ou réfléchit le rayonnement 

solaire, ce qui provoque un refroidissement de la couche mixte et donc favorise la 

condensation. Ceci génère des flux turbulents ainsi que des mouvements d’air à l’échelle 

locale qui sont primordiaux pour maintenir la quantité d’eau liquide (Morrison et al., 2011). 

Dans le cadre de la campagne MPACE (Mixed-Phase Arctic Cloud Experiments), les travaux 

de Verlinde et al. (2007) ont ainsi montré que les valeurs de la vitesse verticale sont corrélées 

au LWC dans les couches liquides et mixtes. Dans les courants ascendants, l’humidité relative 

augmente par refroidissement et détente de l’air. Cette masse d’air peut alors devenir saturée 

par rapport à l’eau liquide, menant ainsi à la formation et la croissance simultanée des gouttes 

et des cristaux. Les chaleurs latentes ainsi dégagées contribuent au maintien de ces flux 

turbulents. Dans les courants descendants, l’air est relativement sec mais accompagné par des 

gouttelettes d’eau qui vont contribuer à la croissance des cristaux par effet Bergeron (si Rh < 

100% et Rhi > 100%) ou par collection. De plus, l’émission infrarouge du nuage réchauffe la 

surface et augmente donc la possibilité de créer une atmosphère instable. Dans ce cas, le 

nuage est couplé à la surface, les mouvements convectifs viennent s’ajouter à la turbulence et 

apportent de l’humidité supplémentaire, surtout au-dessus d’une surface liquide. Si le nuage 

est découplé de la surface, le nuage peut perdurer sans les sources d’humidité de la surface car 

les flux turbulents apportent de l’humidité provenant de la couche d’inversion. On obtient 

ainsi un système nuageux qui s’autoalimente en humidité et qui se révèle être relativement 

insensible aux changements de sources d’humidité (Solomon et al., 2011, 2014). La 

précipitation de la neige formée dans la couche mixte constitue le principal puits d’humidité 

d’un MPC (Solomon et al., 2011). Cependant, c’est seulement lorsque l’air en dessous et au-

dessus du nuage devient sec que les MPC commencent à se décomposer. 

En plus de ces phénomènes locaux à échelle de temps rapide s’ajoutent les mouvements des 

masses d’air à grande distance et échelle de temps lente qui ont aussi une influence sur 

l’évolution des paramètres caractérisant un MPC arctique. L’advection horizontale est très 

souvent un puits d’humidité pour les MPC en apportant dans la zone nuageuse une masse 

d’air sec (Sedlar and Tjernström, 2009). De même, les mouvements verticaux à grande 

échelle, ou subsidence, sont connus pour influencer les quantités de chaleur et d’humidité par 

transport des masses d’air (Morrison et al., 2012). Si l’advection et la subsidence sont bien 
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connues pour avoir un impact, celui-ci reste très difficile à quantifier notamment à cause du 

fait qu’il dépend de la nature des masses d’air transportées et de la météorologie générale.  

 

III.2.d Interactions aérosols-MPC en Arctique  

Les différents effets de l’interaction aérosol-nuage que nous avons vus dans un cadre général 

à la section III de ce chapitre sont valables en Arctique. Lors de la campagne ISDAC (Indirect 

and Semi-Direct Aerosol Campaign), des mesures physico-chimiques des aérosols et des 

nuages ont été effectuées (figure III.18). Lors de la formation d’un nuage, la distribution totale 

des aérosols se composent de  deux parties : les CCN qui sont préférentiellement représentés 

par les aérosols de plus grande taille et les interstitiels qui n’ont pas été activés. La 

composition chimique des aérosols montre très peu de différences entre les aérosols en 

dessous du nuage et les aérosols interstitiels. Ceci signifie que la chimie de l’aérosol ne 

détermine pas la capacité d’un aérosol à agir en tant que CCN pour le cas de cette campagne. 

En d’autres termes, l’effet de Raoult est négligeable dans l’équation de Köhler (équation II.5). 

A l’inverse, les propriétés physiques des aérosols montrent que les interstitiels ont une 

distribution en taille décalée vers les petites particules comparée à celle des CCN. La taille 

semble être le facteur primordial pour expliquer les différences dans l’activité de CCN en 

Arctique : l’effet de Kelvin est dominant. Après d’éventuelles précipitations, la distribution 

d’aérosol se retrouve donc avec un mode plus faible, les grosses particules activées ayant été 

lessivées (Mc Farquhar et al., 2011). 
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a)  

b)  

Figure III.18 : (a) Composition chimique des aérosols interstitiels et des aérosols en dessous 

du nuage, et (b) distribution en taille des CCN et des aérosols interstitiels, pour le vol du 26 

Avril 2008 de la campagne ISDAC, d’après Mc Farquhar et al. (2011). 

 

La caractérisation de l’interaction aérosol-nuage peut également être envisagée à partir de 

mesures des propriétés optiques des aérosols. La figure III.19 montre les relations entre le 

coefficient de diffusion des aérosols σsp mesuré par un néphélomètre avec le rayon effectif re 

et la concentration N des gouttes pour les MPC à basse altitude de type stratus à Barrow, 

Alaska. Les particules du mode accumulation sont les plus enclines à servir de CCN et 

possèdent une section efficace de diffusion élevée comparée aux autres modes (Garrett et al., 

2004). On peut donc raisonnablement faire l’hypothèse que σsp est proportionnel à la 

concentration de CCN. Comme le rayon effectif dépend du LWP, les mesures ont été séparées 

selon des valeurs de LWP élevées, supérieures à 100 g.cm-2, et faibles, inférieures à 100 g.cm-

2. Les modifications induites par une variation de la quantité atmosphérique d’aérosols est 
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quantifié par l’effet indirect IE (Indirect Effect) et l’efficacité de nucléation NE (Nucleation 

Efficiency) qui sont définis comme les dérivées partielles logarithmiques respectivement du 

rayon effectif et de la concentration, en fonction du coefficient d’extinction (Garrett et al., 

2004) : 

 

𝐼𝐸 =
𝜕 ln (𝑟𝑒)

𝜕 ln (𝜎𝑠𝑝)
                                           (Équation III.2) 

𝑁𝐸 =
𝜕 ln (𝑁)

𝜕 ln (𝜎𝑠𝑝)
                                          (Équation III.3) 

 

 

Figure III.19 : LWP, re et N en fonction du coefficient de diffusion σsp et du mois de l’année 

pour 1999 et 2000, d’après Garrett et al. (2004). Les mesures ont été effectuées en présence 

de MPC à basses altitudes à Barrow en Alaska et sont séparés selon les valeurs du LWP 

(supérieur et inférieur à 100 g.cm-2). Les valeurs du coefficient de corrélation r², de l’effet 

indirect IE et de l’efficacité de nucléation NE sont indiquées. 

Malgré un coefficient de corrélation relativement faible, les mesures montrent la même 

tendance en accord avec l’effet indirect (défini au chapitre 2) : Le rayon diminue et la 

concentration augmente lorsque le coefficient de diffusion augmente, c’est-à-dire lorsque la 

concentration en CCN augmente. Les effets indirects des aérosols sont donc clairement mis en 

évidence en Arctique dans cette étude. De plus, les valeurs du facteur IE sont comprises entre 
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0.13 et 0.19 et le NE entre 0.3 et 0.5. La concentration et le rayon des gouttes sont affectés 

dans les mêmes proportions par une augmentation de la concentration en CCN (Garrett et al., 

2004).  En comparaison, les mesures de Feingold et al. (2003) de stratocumulus non 

précipitants avec des vitesses verticales d’au moins 0.1 m s-1 à des latitudes plus basses ont 

montré des valeurs de IE plus faibles comprises entre 0.02 et 0.16 avec une moyenne à 0.10. 

Typiquement, ces nuages à basses latitudes ont des vitesses verticales plus élevées qu’en 

Arctique. Or, théoriquement, des vitesses verticales plus élevées dans les stratocumulus 

conduisent à une sursaturation et une activation des gouttes plus élevées, donc à des valeurs 

d’IE plus élevées. Le fait que les MPC arctiques à basses altitudes possèdent des valeurs d’IE 

plus élevées va à l’encontre de cet effet de la vitesse verticale et montre bien que les MPC 

arctiques sont particulièrement sensibles aux variations des quantités d’aérosols 

atmosphériques (Feingold et al. 2003). 

Une comparaison de la concentration en aérosols avec la concentration en gouttes, lors de la 

campagne ISDAC, montre des conclusions similaires (McFarquhar et al., 2011). Cependant, 

une diminution du rayon effectif des nuages à dominance liquide avec l’augmentation de la 

concentration d’aérosols n’a pas été observée pour cette campagne, principalement à cause 

des variations de l’étendue et de l’épaisseur du nuage en fonction de la concentration en CCN, 

qui permet d’absorber le surplus de CCN sans en affecter le rayon des gouttes (Earle et al., 

2011). Lors de la campagne ARCPAC (Aerosol, Radiation, and Cloud Processes affecting 

Arctic Climate), Lance et al. (2011) ont observé des distributions en taille  des gouttes plus 

étroites et des concentrations en glace plus faibles pour les cas pollués. On s’attend donc à un 

impact des émissions anthropiques d’aérosols plus important en Arctique. Cette région 

constitue dès lors un lieu privilégié pour observer les conséquences d’une augmentation 

anthropique des quantités d’aérosols sur les nuages et le climat. 

La quantité d’IN présents dans un MPC joue également un rôle. Ses effets sont moins bien 

connus que ceux des CCN, la principale raison étant que les concentrations en IN sont environ 

un million de fois plus petites que celles des CCN. En effet, les concentrations en CCN 

varient à travers le globe entre 10 et 1000 cm-3 alors qu’elles sont comprises entre 10-5 et 0.1 

cm-3 pour les IN (DeMott et al., 2010). En Arctique, la concentration en IN est généralement 

comprise entre 10-3 et 10-2 cm-3  (Mc Farquhar et al., 2011). Cependant, la concentration d’IN 

et donc de cristaux de glace est critique pour les MPC car elle conditionne l’effet Bergeron et 

la durée de vie de ce type de nuage. Si aux températures existant en Arctique, la nucléation 

hétérogène, nécessitant des aérosols agissant comme IN, est plus probable de se produire, 

aucune relation directe n’a pu être établie entre les cristaux de glace et la concentration en 

aérosols (Gultepe et al., 2001).  

Dans le cas des MPC en Arctique, les phases liquide et glace sont continuellement en 

interaction, les concentrations en cristaux de glace sont corrélées à la présence de gouttes 

précipitantes. En effet, ces dernières tombent par gravitation dans la couche mixte du MPC et 

apportent l’humidité nécessaire pour la croissance des cristaux. Les particules de glace ne se 

développent donc qu’une fois la couche d’eau liquide formée. D’autre part, le maintien de 

gouttes surfondues dépend des précipitations de glace qui représentent le principal puits 
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d’humidité des MPC. Une augmentation des concentrations en IN peut entrainer un retard des 

précipitations de glace et donc augmente la durée de vie des MPC (Morrison et al, 2012). 

 

 

Figure III.20 : Schéma de (a) l’effet indirect de glaciation, (b) effet indirect de givrage et (c) 

effet indirect thermodynamique, d’après Jackson et al. (2012). Les cercles bleus, les points 

noirs et les flocons de neige représentent respectivement les gouttes, les CCN ou IN et les 

cristaux de glace. 

 

En plus des différents effets des aérosols sur les propriétés nuageuses présentés au chapitre 2, 

plusieurs effets indirects particuliers au MPC ou à l’Arctique ont été avancés. Ceux-ci sont 

schématisés sur la figure III.20 et détaillés dans la publication de Lohmann et Feichter (2005). 

Les aérosols anthropiques, tels que le BC ou les aérosols sulfatés, peuvent servir de noyau 

glacogène et ainsi modifier les propriétés des nuages de glace et en phase mixte. Une 

augmentation de la concentration atmosphérique des aérosols pourrait donc entrainer une 

augmentation du contenu en glace des nuages aux dépens du contenu en eau liquide. La 

formation de précipitation étant plus efficace via la phase glace que la phase liquide, il en 
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résulterait donc une diminution de la couverture nuageuse et de la durée de vie des nuages. 

Ceci constitue l’effet indirect de glaciation et engendrerait un forçage radiatif positif à 

l’échelle mondiale par diminution de l’effet parasol, mais plutôt négatif en Arctique par 

diminution de l’effet de serre des nuages. La quantification de cet effet reste délicate, mais, à 

l’échelle mondiale, il pourrait compenser une partie de l’effet parasol (Lohmann, 2002a, 

2002b). 

L’effet indirect de givrage consiste en une diminution de l’efficacité du processus de givrage 

due à une diminution de la taille des gouttes d’eau surfondues. Une augmentation de la 

concentration en CCN pourrait donc diminuer le nombre de particules givrées, la masse des 

cristaux de glace et l’IWC (Borys et al., 2003). 

Une réduction de la taille des gouttes d’eau surfondues causée par une augmentation de la 

quantité de CCN peut également engendrer une diminution de la concentration en nombre des 

cristaux de glace en réduisant le nombre de gouttes assez larges pour initier une production 

secondaire de cristaux de glace. Les mécanismes de cette production secondaire comprennent 

la nucléation par contact avec une goutte de bruine (i.e. une taille entre environ 0.2 et 0.5 

mm), le brisement de particules gelées et la fragmentation des cristaux de glace par collision 

gouttes-cristaux ou cristaux- cristaux (Rangno et Hobbs, 1991, 2001). 

A l’aide des données des campagnes combinées d’ISDAC et MPACE, les travaux de Jackson 

et al. (2012) ont tenté d’infirmer ou de confirmer ces hypothèses. Ainsi, la concentration de 

cristaux est corrélée à la concentration des aérosols du mode accumulation au-dessus du 

nuage mais pas en dessous de la couche liquide. La présence de courants turbulents 

expliquerait l’entrainement des IN dans le nuage et ainsi affecter la concentration en cristaux 

selon l’effet indirect de glaciation. Aucune corrélation entre la concentration des aérosols du 

mode accumulation et l’IWC n’a été trouvée, impliquant que l’effet indirect  de givrage n’a 

pas eu d’impact sur les propriétés microphysiques des nuages pendant ces deux campagnes. 

Enfin, les valeurs moyennes des concentrations en cristaux et en gouttes, respectivement, 

croissent et diminuent lorsque la concentration en aérosols diminue. Ceci est en accord avec 

l’effet indirect thermodynamique mais d’autres facteurs tels que la nature de la surface, la 

taille des aérosols et les conditions météorologiques, ont également pu jouer un rôle important 

(Jackson et al., 2012). 

 

La complexité des interactions et des rétroactions connues ou suspectées entre les différents 

processus (microphysiques, radiatifs, dynamiques…) associés aux MPC est schématisée par la 

figure III.21. Les trois cycles colorés correspondent aux rétroactions majeures induites par 

une augmentation de la concentration en gouttes surfondues, elle-même due à une 

augmentation de la concentration en aérosols. Ceci aurait pour conséquence un réchauffement 

de la surface, notamment à cause des émissions infrarouge des nuages et de l’effet de serre, 

qui entrainerait une augmentation de l’humidité disponible et des flux entre la surface et 

l’atmosphère (en rouge sur le graphique). Ceci renforcerait l’augmentation du LWC et de la 

concentration en gouttes et constituerait donc une rétroaction positive sur la quantité de 

gouttes.  
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Une augmentation de la formation de la glace serait initiée par effet Bergeron et augmenterait 

donc l’occurrence des nuages de glace au dépend des MPC. La quantité de gouttes surfondues 

diminuerait, ce qui forme une rétroaction négative sur la concentration en gouttes (cycle bleu). 

L’augmentation du refroidissement radiatif au sommet du nuage, dû aux réflexions plus 

prononcées du rayonnement solaire et aux émissions infrarouge, provoque une augmentation 

de la turbulence à l’intérieur du nuage et donc un apport en humidité plus important (voir 

section II.2.b). Cette humidité supplémentaire favorise la condensation, il s’agit d’une 

rétroaction positive sur la concentration en gouttes (cycle orange). Ces modifications ont 

nécessairement une influence sur l’effet radiatif des MPC arctiques. 

 

 

Figure III.21 : Schéma des processus associés aux MPC en Arctique révélant le réseau 

complexe des interactions et des rétroactions, d’après Morrison et al. (2012). Les flèches 

indiquent la direction de l’interaction entre les processus ou grandeurs physiques. Les trois 

cycles colorées constituent les rétroactions majeurs les plus connus, le signe + ou – désigne 

la réponse attendue (augmentation ou diminution) de l’élément ciblé. 
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III.2.e Conséquences anthropiques sur le bilan radiatif des MPC arctiques 

En Arctique, les conséquences radiatives de l’effet indirect de la pollution sont différentes de 

celles aux latitudes plus basses. En effet, l’effet parasol des nuages est faible en Arctique car 

la surface, glacée durant une bonne partie de l’année, possède un albédo élevé. De plus, en 

été, lorsque l’insolation est la plus importante, les concentrations en aérosols transportés 

d’origine anthropique sont les plus faibles (voir section IV.1). L’effet de refroidissement est 

donc atténué en Arctique et est plus faible que les autres régions du globe. Les effets des 

aérosols sur l’émission thermique des nuages sont plus importants en Arctique que dans les 

autres régions du globe. En hiver, ces radiations thermiques constituent les seuls effets 

existants en absence de rayonnement solaire (Lubin et Vogelmann, 2006). Durant les saisons 

les plus polluées que sont le printemps et l’automne, les nuages arctiques à basses altitudes 

tendent à se comporter comme des corps gris, les émissions thermiques FLW des nuages 

s’expriment alors selon la relation : 

 

𝐹𝐿𝑊 = 𝜀𝑘𝑆𝐵𝑇4                                         (Équation III.4) 

où ε est l’émissivité du nuage, kSB la constante de Stephan-Boltzmann et T la température. En 

appliquant la loi du corps noir, la mesure du flux radiatif FLW permet de remonter à une 

température, appelée température de brillance Tb, caractérisant la puissance de la source 

d’émission, mais pas nécessairement sa température physique. 

Cette équation montre que dans un contexte de réchauffement, les émissions thermiques des 

nuages augmentent, constituant donc une rétroaction positive. De plus, les travaux de Garrett 

et al. (2002) et de Garrett et Zhao (2006) ont montré que ε dépend du LWP et de la 

concentration en CCN. La figure III.22 montre les distributions de l’émissivité ε dans la 

fenêtre atmosphérique de longueur d’onde 10.68 µm en fonction de W pour des nuages situés 

dans une masse d’air pollué (σsp>7.7 Mm-1) ou propre (σsp<1.6 Mm-1). Les résultats montrent 

que l’émissivité des nuages arctiques à basses altitudes est plus importante dans le cas pollué, 

excepté pour les nuages les plus optiquement épais ayant un LWP supérieur à 40 g m-2. 

L’augmentation de la concentration, la diminution du rayon effectif des gouttes et 

l’augmentation de la durée de vie du nuage conduisent donc à une augmentation de 

l’émissivité du nuage jusqu’à un seuil pour lequel les émissions thermiques sont maximales. 

Garrett et Zhao (2006) proposent une relation entre l’émissivité et les propriétés du nuage à 

travers la relation : 

 

𝜀 = 1 − exp (−𝑘(𝑟, 𝜆)𝑊)                             (Équation III.5) 

avec W =
4

3
𝜋𝜌𝑤𝑟3𝑁𝜏           

où r est le rayon moyen des gouttes, N la concentration, τ l’épaisseur optique et k un 

coefficient dépendant de la longueur d’onde λ et de r. 
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Ces mesures conduisent à une augmentation du flux radiatif par temps nuageux atteignant la 

surface estimée entre 3.3 et 5.2 W.m-2, ce qui correspond à une augmentation de la 

température de surface comprise entre 1 et 1.6 °C (Garrett et Zhao, 2006). Ce réchauffement 

de la surface est confirmé par Lubin et Vogelmann (2006) qui ont montré qu’une diminution 

du rayon effectif des gouttelettes surfondues entraine une augmentation de la température de 

brillance Tb et de l’émissivité ε du nuage, une augmentation du flux radiatif infrarouge 

descendant à LWP constant et un décalage de la température de brillance vers des longueurs 

d’onde plus petites (dTb/dλ décroissant).  

 

 

Figure III.22 : Distribution statistique de l’émissivité ε dans la fenêtre atmosphérique de 

longueur d’onde 10.68 µm en fonction du Liquid Water Path (noté ici W) sur des mesures au 

sol de nuages, dont le sommet est inférieur à 1.5 km, effectués à Barrow en Alaska, entre 2000 

et 2003, d’après Garrett et Zhao (2006). Ces distributions sont triées selon quatre domaines 

de W allant de 5 à 80 g m-2 et selon l’extinction des aérosols σsp caractérisant une masse 

d’air pollué (σsp>7.7Mm-1) ou propre (σsp<1.6 Mm-1). 

 

III.2.f Limitations des connaissances 

La première des limitations provient de la complexité des relations entre les paramètres et 

processus physiques qui interviennent pour décrire un MPC arctique. La figure III.21 montre 

la complexité des influences de ces grandeurs les unes sur les autres et des différentes 

rétroactions connues à ce jour qui sont en jeu pendant la vie d’un MPC arctique. La 

compréhension de l’évolution des MPC et du climat arctique est compliquée par un nombre 
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élevé de processus et de potentielles boucles de rétroaction difficiles à quantifier entre les 

conditions à grande échelle, la surface et les nuages. Par exemple, les changements sur la 

surface (comme la fonte de la banquise arctique) initiés par la modification des propriétés des 

nuages peuvent autant avoir une rétroaction positive que négative sur l’occurrence des nuages 

(Morrison et al., 2012). Les mesures in situ ou par télédétection ne permettent pas d’isoler un 

paramètre pour voir l’effet de ses variations sur les autres paramètres, il est donc difficile 

d’élaborer des relations de cause à effet, encore plus de les quantifier. 

D’une façon générale, les MPC sont difficiles à simuler principalement parce que les 

processus mis en jeu (turbulence …) possèdent des échelles de temps et d’espace typiquement 

inférieures aux grilles des modèles existants. La représentation de ces processus sous-grille 

nécessite une connaissance précise des divers phénomènes physiques rencontrés (Korolev et 

Field, 2008). Concernant les MPC arctiques, même si notre compréhension s’est 

considérablement améliorée ces dernières décennies, il reste un certain nombre de questions 

non résolues. La principale d’entre elles est la relation entre les propriétés des MPC avec les 

conditions météorologiques à grande échelle et la structure thermodynamique de l’atmosphère 

arctique. La connaissance des concentrations en IN ainsi que des mécanismes de condensation 

et de solidification mises en jeu dans les MPC constituent une source majeure d’incertitude. 

Des expériences en laboratoire, tel que la chambre AIDA (Aerosol Interactions and Dynamics 

in the Atmosphere), sont nécessaires afin de mieux comprendre ces phénomènes (Durant et 

Shaw, 2005, Cziczo et al., 2009). 

La connaissance du partitionnement eau/glace sur la distribution verticale et horizontale et 

selon l’échelle spatiale reste un défi même si des progrès notables ont été enregistrés grâce 

aux mesures in situ et satellites de ces dernières années (Gayet et al., 2009, Mioche et al., 

2016). 
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Conclusion 
 

Ce chapitre s’est attaché à décrire les différentes interactions entre les aérosols et les nuages, 

le cycle des aérosols en Arctique ainsi que les propriétés particulières des nuages dans la 

région arctique. 

Une augmentation de la concentration atmosphérique en aérosols, et donc en noyau de 

condensation (CCN) et noyau glacogène (IN), a pour conséquence une diminution du rayon 

moyen des gouttes et une augmentation de la concentration, pour une quantité d’eau 

identique. L’épaisseur optique et l’albédo du nuage augmente, le taux de précipitation 

diminue. Ainsi, la durée de vie augmente, contribuant à un effet de refroidissement par 

réflexion du rayonnement solaire incident. A l’inverse, les composés tels que le carbone suie 

absorbent une partie du rayonnement et participent donc au réchauffement de l’atmosphère 

s’ils sont volatiles et de la surface s’ils se sont déposés. 

En Arctique, les propriétés des aérosols suivent un cycle annuel lié au cycle solaire, aux 

sources et aux processus lors du transport. En été, l’atmosphère instable et l’insolation 

favorise le renouvellement des aérosols dont la masse est relativement faible. En hiver, 

l’atmosphère devient stable et le rayonnement solaire est absent. Les aérosols transportés 

depuis des latitudes plus basses ne subissent pas de dégradation mais, au contraire, 

s’accumulent en Arctique et augmentent de taille par coagulation et coalescence. On obtient 

donc une masse maximale d’aérosols au printemps composée en majeur partie du mode 

accumulation. Ce phénomène est appelé brume arctique. Le retour du soleil crée une 

transition rapide entre l’atmosphère polluée au début du printemps à une atmosphère propre 

en été. 

Les propriétés des nuages arctiques présentent des variations saisonnières et géographiques. 

La couverture nuageuse est plus importante au-dessus d’une surface liquide, telle que l’Océan 

Arctique. En hiver, l’atmosphère stable et froide est peu propice à la formation de nuage, 

seuls quelques nuages fins de glace sont observés. Les autres saisons montrent une couverture 

nuageuse relativement élevée avec une forte proportion de nuages à phase mixte (MPC) à 

basses altitudes, plutôt de type stratus, qui peuvent former plusieurs couches. En effet, malgré 

une instabilité microphysique, les MPC sont persistants en Arctique à cause de la turbulence 

et des sources d’humidité telles que la couche d’inversion et la surface. La pollution 

anthropique augmente la quantité de CCN et d’IN dans l’atmosphère. Ceci a pour 

conséquences de réduire la taille et d’augmenter la concentration des particules nuageuses. Si, 

pour des latitudes plus faibles, ceci conduit à un effet de refroidissement par réflexion du 

rayonnement solaire, la particularité du climat arctique fait que le bilan radiatif est dominé par 

le domaine infrarouge pendant une bonne partie de l’année. Or, il a été démontré que 

l’augmentation de la température et de la concentration des aérosols a tendance à augmenter 

les émissions infrarouge des nuages, donc à réchauffer la surface. Cette rétroaction positive 

des nuages explique en partie l’amplification arctique. Un résumé des processus (dynamique, 

microphysique, radiatif et interaction aérosol-nuage) discutés dans ce chapitre, est affiché sur 

le Tableau III.I. 
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Tableau III.1 : Résumé des processus dynamiques et de l’interaction aérosol-nuage avec les 

effets sur les propriétés des nuages. 

 

Les principaux verrous scientifiques liés à la compréhension des MPC reposent sur : 

- La détermination et la compréhension des  nombreuses relations et processus existants 

entre les différentes parties du système nuageux qui complexifient la quantification du 

rôle des aérosols sur les effets radiatifs des nuages  

- L’évaluation des phénomènes à petite échelle, telle que la turbulence, qui jouent un 

grand rôle dans la dynamique des MPC et qui restent difficiles à modéliser 

- Le partitionnement eau/glace sur les distributions verticales et horizontales, à petites et 

grandes échelles. L’étude de celui-ci repose avant tout sur la capacité du dispositif 

instrumental à bien mesurer la glace et l’eau. Cette instrumentation dédiée à la mesure 

des propriétés des nuages sera discutée au chapitre suivant. 

 

 

cause effet

turbulence source d'humidité pour la couche liquideEntrainement, advection et mouvements 

verticaux à large échelle source ou puits d'humidité

couplage à la surface potentielle source d'humidité

augmentation LWP augmentation de l'émmisivité

diminution taille des gouttes
augmentation du refroidissement radiatif 

au sommet du nuage

augmentation de la concentration en gouttes 

surfondus
diminution de la formation de la glace

veillissement de l'aérosol lors du transport augmentation du mode accumulation

augmentation du nombre de CCN

augmentation de la concentration des 

gouttes

diminution de la taille des gouttes

diminution de la masse et de la 

concentration des cristaux

augmentation de la durée de vie des 

nuages

augmentation du nombre d'IN

augmentation de la concentration des 

cristaux

augmentation de la concentration en aérosols
augmentation de la réflectivité et de 

l'émmisivité du nuage

augmentation de la concentration en BC diminution de la durée de vie des nuages

dynamique

microphysque / radiatif

interaction aérosol-nuage
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Chapitre 4 : Instrumentation 
in situ nuage, me thodologie 

et campagne 
d’intercomparaison au Puy-

de-Do me 
 

 

Nous avons vu dans les chapitres précédents le rôle des nuages sur le climat, les différents 

processus mis en jeu à l’intérieur d’un nuage ainsi que les interactions entre les particules 

nuageuses et le rayonnement solaire ou tellurique, avec une focalisation sur les MPC 

arctiques. Afin d’établir ces connaissances et d’en trouver de nouvelles,  il est nécessaire de 

mesurer le plus précisément possible les propriétés microphysiques, morphologiques et 

optiques des nuages à l’aide d’une instrumentation. Les mesures satellite (notamment avec 

l’A-Train et les satellites météorologiques de la NOAA), les mesures au sol (lidar, radar) et 

les mesures in situ constituent les trois moyens d’échantillonnage des particules nuageuses. 

De nombreuses études ont examiné la comparaison de deux méthodes de mesure (Mioche et 

al., 2011, Schumacher and Houze, 2000). Cependant, pour une même méthode de mesure, il 

peut exister des différences entre les mesures des instruments. Ces différences doivent être 

appréhendées, comprises et si possible corrigées afin de pouvoir quantifier les propriétés 

nuageuses mesurées.  

Concernant l’instrumentation in situ, plusieurs développements ont été effectués depuis la fin 

des années 1970 dans le but d’améliorer la quantification des propriétés microphysiques et 

optiques des nuages. Cependant, les propriétés nuageuses dérivées de ces instruments ont été 

relativement rarement comparées. Nous nous attacherons dans ce chapitre à définir les 

paramètres microphysiques et optiques avant de décrire et comparer l’instrumentation in situ 

nuage, d’après les résultats de la campagne d’intercomparaison au Puy-de-Dôme en Mai 

2013. 
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I. Instrumentation 
 

L’instrumentation in situ nuage est composée de quatre principales catégories : les 

spectromètres, les imageurs, les instruments effectuant des mesures intégrées et les 

néphélomètres. Les spectromètres utilisent la diffusion d’un faisceau laser par les particules 

nuageuses pour en déduire la distribution en taille des particules. Ces instruments 

échantillonnent des particules ayant un diamètre compris environ entre 2 et 50 µm. Les 

calculs se basent sur la théorie de Mie et ne sont donc valables que pour les particules 

sphériques. Les imageurs fournissent une image projetée en 2 dimensions des particules. Ces 

instruments échantillonnent des particules ayant un diamètre relativement élevé, c’est-à-dire 

les cristaux et les gouttes précipitantes. Comme les particules sont mesurées une à une, ces 

instruments fournissent la distribution en taille ainsi que les propriétés morphologiques des 

particules. Les instruments effectuant des mesures intégrées utilisent l’atténuation ou la 

diffusion d’un faisceau laser par une population de particules pour en déduire des paramètres 

optiques et microphysiques tel que l’extinction ou le contenu en eau liquide/glace. Enfin, les 

néphélomètres mesurent les propriétés optiques des particules par l’intermédiaire d’une 

mesure de la quantité de lumière diffusée par une population de particules en fonction de 

l’angle de diffusion (indicatrice de diffusion, fonction de phase ou section efficace de 

diffusion). 

 

 

I.1. Les spectromètres 

 

Les spectromètres utilisent généralement la diffusion avant d’un faisceau laser pour détecter 

des particules individuellement. La théorie de Mie est utilisée pour calculer la taille des 

particules. La théorie de Mie ou de Lorentz-Mie (Mie, 1908) est, en optique ondulatoire, une 

solution particulière des équations électromagnétiques de Maxwell dans le cas de la diffusion 

d’une onde électromagnétique par une particule sphérique transparente. Selon Mie, la quantité 

d'énergie diffusée vers l'avant est plus importante que dans n'importe quelle autre direction. 

Lorsque la taille de la particule augmente, la diffusion vers l'avant augmente également. 

Les spectromètres fournissent le spectre dimensionnel en nombre, n(D), sans unité, 

correspondant au comptage des particules mesurées pour chaque classe de taille centrée sur la 

valeur de diamètre D. D’après la définition donnée à l’équation II.6, N est calculé comme le 

nombre de particules comptées divisé par le volume d’échantillonnage : 

 

𝑁 = ∑ 𝑛𝑐(𝐷)𝐷 = ∑
𝑛(𝐷)

𝑆∗𝑇𝐴𝑆∗∆𝑡𝐷                           (Équation IV.1) 
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où S représente la surface d’échantillonnage et se calcule comme le produit de la profondeur 

de champ (DOF pour Depth Of Field) et de la largeur du faisceau laser, TAS (True Air Speed) 

la vitesse de l’air et ∆t la durée d’échantillonnage. 

D’après l’équation II.7, le contenu en eau liquide LWC devient : 

 

𝐿𝑊𝐶 =
𝜋

6
∗ 𝜌𝑤 ∑ 𝑛𝑐(𝐷)𝐷3

𝐷                          (Équation IV.2) 

avec ρw la masse volumique de l’eau liquide.  

D’après les équations II.10 et II.11, le diamètre moyen Dm et le diamètre volumique moyen 

DVM se calculent respectivement par les relations suivantes : 

  

𝐷𝑚 =
∑ 𝑛𝑐(𝐷)∗𝐷𝐷

𝑁
                                      (Équation IV.3) 

 

𝐷𝑉𝑀 =
∑ 𝑚(𝐷)∗𝐷𝐷

𝑚
                                     (Équation IV.4) 

où m est la masse totale et m(D) la distribution dimensionnelle en masse. 

Enfin, d’après l’équation II.13, le diamètre effectif Deff, s’écrit donc : 

 

𝐷𝑒𝑓𝑓 =
∑ 𝑛𝑐(𝐷)𝐷3

𝐷

∑ 𝑛𝑐(𝐷)𝐷2
𝐷

                                    (Équation IV.5) 

 

D’après l’équation II.15, le coefficient d’extinction σ se calcule par la relation : 

 

𝜎 =
𝜋

4
∗ ∑ 𝑄𝑒𝑥𝑡(𝐷, 𝜆) ∗ 𝑛(𝐷) ∗ 𝐷²𝐷                       (Équation IV.6) 

avec Qext(D,λ) l’efficacité d’extinction, qui a une valeur de 2 en première approximation pour 

des gouttes d’eau de taille suffisamment grande par rapport à λ, ce qui est le cas dans le 

domaine du visible et pour les gammes de taille considérées en physique du nuage 

(approximation des grandes particules, Van de Hulst, 1981). L’équation devient alors : 

 

𝜎 =
𝜋

2
∗ ∑ 𝑛(𝐷) ∗ 𝐷²𝐷                              (Équation IV.7) 
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D’après les équations IV.2, IV.5 et IV.7, on a : 

 

𝜎 =
3𝐿𝑊𝐶

𝜌𝑤𝐷𝑒𝑓𝑓
                                       (Équation IV.8) 

 

Comme le principe de mesure est similaire pour tous les spectromètres, les incertitudes sur la 

concentration et le LWC sont approximativement de 20 et 30 % respectivement 

(Baumgardner, 1983). La plupart des spectromètres sont calibrés en taille mais pas en 

nombre. Cependant, les oscillations de Mie limitent la résolution en taille car, pour une même 

énergie diffusée, il peut correspondre plusieurs tailles de particules. Le dimensionnement de 

la particule nuageuse possède une incertitude d’une classe de taille, soit une valeur entre 2 et 3 

µm suivant le calibrage en taille. Concernant la concentration, plusieurs sources majeures 

d’incertitudes spécifiques aux spectromètres ont été identifiées (voir Baumgardner et al., 

1985, Brenguier, 1998, Wendisch, 1998 et Lance et al, 2010 pour plus de détails) : 

 

- Temps morts électroniques : le laps de temps nécessaire à l’électronique pour traiter 

les données doit être pris en compte pour certains spectromètres. La durée 

d’échantillonnage ∆t est corrigée par un facteur inférieur à 1 (équation IV.1). Ce 

facteur, habituellement appelé « activité », quantifie les particules non mesurées dû 

aux temps morts de l’instrument. Les instruments les plus récents ont amélioré leur 

électronique et ne sont souvent pas concernés par ce type d’incertitude. 

 

- Coïncidence : ceci apparait lorsque plusieurs gouttes sont dans le volume 

d’échantillonnage au même moment. Ce phénomène est dépendant de la concentration 

et provoque des incertitudes importantes pour des concentrations élevées. 

 

- « Splashing » (gouttes d’eau) et « shattering » (cristaux) : pour les mesures 

aéroportées, une particule peut se briser au contact de l’inlet et il en résulte des gouttes 

plus nombreuses et plus petites. Les effets de cette incertitudes sont considérés comme 

faibles, voire négligeable, dans le cas de mesures au sol ou de mesures en nuage avec 

des gouttes relativement petites (Rogers et al., 2006). 

 

- Vitesse des particules : Le TAS (équation IV.1) est l’estimation de la vitesse des 

particules passant à travers le faisceau laser. Les incertitudes sur cette vitesse mènent à 

des erreurs sur le calcul du volume d’échantillonnage. 

 

- Ratio d’acceptation de vitesse (VAR pour Velocity Acceptance Ratio) : il vient du fait 

qu’une partie seulement du faisceau laser est utilisé dans le calcul du volume 

d’échantillonnage. En effet, la taille des particules passant sur les bords du faisceau est 
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sous-estimée. Théoriquement, par une procédure électronique consistant à appliquer 

un seuil sur le temps de transit des particules, seul 62 % du faisceau laser est utilisé 

pour accepter une particule. Cette valeur doit être prise en compte dans le calcul de la 

surface d’échantillonnage et peut changer avec le temps. Le VAR doit être mesuré et 

la valeur obtenue doit être utilisée dans le traitement de données. 

 

- Estimation du volume d’échantillonnage : cette estimation est affectée par les 

incertitudes sur la vitesse d’échantillonnage, la largeur du laser et la DOF. 

Généralement, toutes ces erreurs sont très difficiles à quantifier et les incertitudes 

peuvent être très élevées. Par exemple, Burnet et Brenguier (2002) ont signalé que la 

DOF d’un instrument pouvait présenter une différence avec la valeur donnée par le 

fabriquant d’un facteur 2. 

 

I.1.a Le Forward Scattering Spectrometer Probe 

Le Forward Scattering Spectrometer Probe (FSSP), fabriqué initialement par Particle 

Measuring Systems (PMS, Boulder, Colorado), est le plus ancien type d’instrument encore 

utilisé pour mesurer la distribution en taille des gouttelettes d’eau. Le FSSP mesure le nombre 

de gouttes et le diamètre de chaque goutte individuelle qui passe dans le volume 

d’échantillonnage. Ceci est calculé à partir de la diffusion avant (entre 4° et 12°) d’un faisceau 

laser selon la théorie de Mie (Knollenberg, 1981).  

 

 

Fig IV.1 : Principe de fonctionnement du FSSP, d’après Dye et Baumgardner (1984). 

 

La figure IV.1 montre le schéma de fonctionnement du FSSP. Un faisceau laser de longueur 

d’onde de 632.8 nm et de 0.2 mm de diamètre est focalisé sur le volume d’échantillonnage. 

Celui-ci est le produit de la profondeur de champ (DOF), de la largueur du faisceau laser et de 
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la vitesse de l’air traversant l’inlet. La lumière diffusée vers l’avant (de 4 à 12°) due aux 

particules passant dans le volume d’échantillonnage passe à travers un prisme et un système 

de lentilles avant d’être collectée par un photo-détecteur. A partir de la théorie de Mie qui 

nous oblige à faire l’hypothèse de particules sphériques avec un indice de réfraction de 1.33, 

l’énergie lumineuse diffusée puis mesurée permet de remonter à la taille de la particule à 

l’aide d’une courbe de calibration. Tant que le phénomène de coïncidence est négligeable, la 

connaissance du nombre de fois que la lumière a été diffusée conjuguée à la mesure du 

volume d’échantillonnage nous donne la concentration des particules et le contenu en eau. Les 

détails sur le fonctionnement du FSSP peuvent être trouvés dans Dye et Baumgardner (1984), 

Baumgardner et al. (1985) et Baumgardner et Spowart (1990).  

Les mesures sont ensuite réparties dans 15 classes de taille réglable, allant au maximum de 3 à 

47 µm. Deux corrections majeures sont appliquées durant les calculs. La première concerne 

l’activité et prend en compte le temps durant lequel l’électronique du FSSP est occupée à 

détecter et analyser les particules. Ces temps morts doivent donc être retirés du temps 

d’échantillonnage (Baumgardner et al., 1985). La deuxième vient du fait que les particules 

passant près du bord du faisceau laser sont considérablement sous-estimées en taille car une 

partie seulement de la particule est éclairée. Ces événements sont donc éliminés. Pour ce faire, 

le temps de transit des particules est calculé puis moyenné sur une seconde. Les événements 

avec un temps de transit inférieur à une valeur minimale ne sont pas pris en compte. De plus, 

ce seuillage conduit à une réduction du volume d’échantillonnage car seulement 62 % du 

diamètre du faisceau laser, en théorie, reste utilisé. 

Pour les gouttelettes d’eau, la précision du diamètre effectif et du LWC a été estimée à 2 µm 

et 30 % respectivement  (Febvre et al., 2012). Selon Gayet et al. (1996), les erreurs de la 

concentration en particules peuvent atteindre 20 à 30 %. 

Le SPP est une variante du FSSP dont l’électronique a été modifiée (fast-response electronic 

components), réduisant notamment les temps morts. La correction de l’activité n’est donc pas 

nécessaire sur cet instrument. Brenguier et al. (2011) ont montré que le SPP améliore 

sensiblement la restitution de la distribution en taille, comparé à la version du FSSP. 

 

I.1.b Le Fog Monitor 

Le Fog Monitor (FM), fabriqué par Droplet Measurement Technologies (DMT), fonctionne 

sur le même principe que le FSSP avec un laser de longueur d’onde de 658 nm. Le FM a été 

conçu pour des mesures au sol et possède donc son propre système de ventilation active 

(Eugster et al., 2006). Cet instrument mesure, avec une résolution temporelle élevée, la 

distribution en taille des particules nuageuses comprises entre 2 et 50 µm avec une résolution 

en taille déterminée par l’utilisateur (10, 20 30 ou 40 classes de taille). L’optique et le 

traitement du signal sont similaires à ceux du FSSP, les détails peuvent être trouvés dans 

Spiegel et al. (2012) et Droplet Measurement Technologies (2011). Le FM utilise un tube de 

Pitot pour mesurer la vitesse de l’air aux alentours du volume d’échantillonnage. L’instrument 
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est relié à une pompe qui aspire l’air à travers le tube d’échantillonnage. Le FM possède un 

inlet de 10 cm précédant le laser et servant à éviter au maximum les écoulements turbulents 

dans la région du volume d’échantillonnage (ceci est absent sur le FSSP). D’après Spiegel et 

al. (2012), les incertitudes en conditions extrêmes sur la concentration provenant des pertes de 

particules, dues à l’inlet et au transport jusqu’au volume d’échantillonnage, peuvent atteindre 

100 %. 

 

I.1.c Le Cloud Droplet Probe 

Le Cloud Droplet Probe (CDP), fabriqué par DMT,  est également un spectromètre utilisant la 

diffusion avant d’un faisceau laser par les particules nuageuses pour calculer les paramètres 

microphysiques et la distribution en taille. La lumière diffusée est collectée entre les angles de 

4 et 12° avant d’être séparée en deux quantités égales, une pour déterminer la taille et l’autre 

pour compter les particules. Selon Lance et al. (2010), des surestimations sur la taille et des 

sous-estimations en nombre peuvent atteindre respectivement 60 et 50 %, dues au phénomène 

de coïncidence. De plus, les oscillations de Mie sont plus prononcées sur le type de laser 

utilisé par le CDP (Knollenberg et al., 1976). Par conséquent, durant l’étude présentée ici, 

certaines classes de taille ont été regroupées pour un total de 24 classes, au lieu de 30 

initialement, allant de 3 à 49 µm. Le CDP ne possède pas d’inlet  à proprement parler et est, 

par conséquent, inutilisable en cas de mesures au sol. 

 

I.1.d Le Cloud, Aerosol, and Precipitation Spectrometer 

Le Cloud, Aerosol and Precipitation Spectrometer (CAPS) fait partie de la dernière génération 

de spectromètre. Il combine les mesures d’un Cloud and Aerosol Spectrometer (CAS), d’un 

Cloud Imaging Probe (CIP, voir la section sur les imageurs) et d’un capteur LWC. La 

technique de mesure du CAS est similaire à celle du FSSP avec un laser de longueur d’onde 

de 685 nm, mais utilise également la diffusion arrière (de 4 à 14°). Le CAS permet 

l’échantillonnage de particules de diamètre compris entre 0.35 à 50 µm. Grace à la 

combinaison CAS-CIP, le CAPS permet un échantillonnage sur une large gamme de taille : de 

0.35 µm à 1.55 mm. De plus, le capteur LWC fournit une mesure du contenu en eau sur une 

gamme de 0.01 à 3 g.m-3, il fonctionne sur le principe du fil chaud. Les détails sur cet 

instrument sont contenus dans Baumgardner et al. (2001). 
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I.2 Les imageurs 

 

Les imageurs mesurent des images des particules échantillonnées et en restituent la PSD, 

comme les spectromètres mais pour des gammes de taille différentes. Le calcul du contenu en 

glace IWC se fait par division de la masse m des particules par le volume d’échantillonnage V. 

Pour chaque cristal échantillonné, sa masse m est déterminée grâce aux lois de masse-

diamètre de la forme : 

 

𝑚 = 𝛼 ∗ 𝐿𝛽                                        (Équation IV.9) 

où L représente la longueur de la particule et les coefficients α et β dépendent du type de 

particule. 

A partir des lois masse-diamètre, on peut définir le diamètre équivalent Deq d’un cristal 

comme le diamètre d’une sphère liquide de même masse que ce cristal : 

 

𝐷𝑒𝑞 = (
6𝛼𝐿𝛽

𝜋
)

1

3
                                (Équation IV.10) 

 

I.2.a Le 2D-Cloud et 2D-Precipitation 

Le 2D-Cloud (2D-C) et le 2D-Precipitation (2D-P) font partie de la catégorie des sondes 

optiques à barrettes de diodes (OAP pour Optical Array Probe), fabriqués par Straton Park 

Engineering Company (SPEC). Le principe de fonctionnement est identique pour ces deux 

sondes mais la gamme de taille mesurée est différente : de 25 à 800 µm pour le 2D-C et de 

200 à 6400 µm pour le 2D-P. Les particules échantillonnées traversent un faisceau laser de 

632.8 nm de longueur d’onde. L’image de diffraction résultante est projetée sur une rangée de 

32 photodiodes. Un système électronique mémorise ainsi le passage d’une particule à travers 

le faisceau laser à une fréquence d’échantillonnage d’environ 4 MHz. Le traitement des 

données recueillies, détaillé dans Gayet et al. (2006), fournit une reconstitution de l’image en 

noir et blanc de la particule échantillonnée et les paramètres microphysiques (IWC, PSD, N, 

Dm). La résolution en taille est définie comme la taille du pixel, c’est-à-dire 25 µm pour le 

2D-C et 200 µm pour le 2D-P. 

 

I.2.b Le Cloud Imaging Probe et le Precipitation Imaging Probe 

Le Cloud Imaging Probe (CIP) et le Precipitation Imaging Probe (PIP) sont les versions 

améliorées du 2D-C et du 2D-P et font partie de la catégorie des sondes AOP. Le principe de 
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fonctionnement est identique mais certaines caractéristiques ont été perfectionnées. La rangée 

de photodiodes est composée de 64 éléments et permet donc un échantillonnage entre 12.5 

µm et 1.55 mm avec une résolution de 25 µm pour le CIP et entre 100 µm et 6.2 mm avec une 

résolution de 200 µm pour le PIP. Le CIP et le PIP fournissent, en plus des images, la 

distribution en taille des particules échantillonnées répartie sur 62 classes de taille. Les détails 

peuvent être trouvés dans Fairall et al. (2009). L’imagerie du PIP permet trois niveaux de gris 

lors de l’enregistrement de l’ombre des particules sur la photodiode, améliorant ainsi la 

qualité de l’image reconstituée. 

 

I.2.c Le Cloud Particle Imager 

Le Cloud Particle Imager (CPI) est une sonde à haute résolution développée par Straton Park 

Engineering Company (SPEC). Le principe de mesure est schématisé sur la figure IV.2 : deux 

faisceaux lasers de détection (PDS pour Particle Detection System) se croisent pour former le 

volume de détection. Lorsqu’une particule se trouve dans ce volume de détection, les deux 

photodiodes (détecteurs PDS) mesurent simultanément une atténuation de la luminosité. Ceci 

déclenche un laser imageur dont le faisceau passe également par le volume de détection. 

L’image de diffraction est capturée par une caméra CCD (Charge Coupled Device) de 

résolution de 1024*1024 pixels, située en face du laser imageur. Les pixels ayant chacun une 

taille de 2.3 µm, on estime que le CPI mesure, en théorie, les particules nuageuses de 15 µm à 

2.3mm (Korolev et al., 1999).  

 

 

Figure IV.2 : Principe de mesure de la sonde CPI 

 

A la différence des sondes 2D, le CPI permet une restitution des images avec 256 niveaux de 

gris, ce qui améliore la qualité de l’information recueillie sur les particules mesurées. Cette 
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mesure des particules combinée à la connaissance du volume d’échantillonnage donne la 

distribution en taille. Cependant, le traitement de ces images fournit également plusieurs 

paramètres morphologiques tels que la surface A, le périmètre P, le barycentre, la sphéricité, 

la largeur W, la longueur L, le degré de symétrie, la rugosité et le contraste qui permettent, 

grâce à un algorithme, de déterminer la forme des particules. Celle-ci est classée dans 10 

catégories qui sont : sphéroïde (goutte), dendrite, colonne, rosettes, bullet, plaque, particule 

givrée, aiguille, complexe à faces planes (sideplanes) et irrégulier (Lefèvre, 2007). Si 

l’algorithme de détection de forme permet un traitement rapide et automatique, il est parfois 

nécessaire d’effectuer un traitement manuel pour classer la forme des particules.  

La détermination de l’IWC est réalisée selon la méthode de Baker et Lawson (2006) et 

Lawson et Baker (2006). On définit le paramètre X  par : 

 

𝑋 =
𝐴×𝑊×2×(𝐿+𝑊)

𝑃
                               (Équation IV.11) 

 

A partir d’un jeu de données de 630 particules classées en 17 formes distinguables, l’IWC est 

déterminé par la meilleure régression de l’équation de type masse-diamètre (équation IV.9) : 

 

𝐼𝑊𝐶 =
0.135 ∑ 𝑋𝑖

0.793
𝑖

𝑉
                            (équation IV.12) 

où Xi est le paramètre X pour chaque image i. 

Dm et DVM sont calculés selon les équations IV.3 et IV.4. Le coefficient d’extinction σ et le 

diamètre effectif Deff sont déterminés selon les équations suivantes : 

 

𝜎 = 2 ×
∑ 𝐴𝑖𝑖

𝑉
                                  (Équation IV.13) 

 

𝐷𝑒𝑓𝑓 = 𝑎 ×
𝐼𝑊𝐶

𝜎
                               (Équation IV.14) 

avec Ai la surface de chaque image i et a=3000 mm3.g-1 d’après Gayet et al. (2002a). 

Les incertitudes sur la concentration et le diamètre effectif des particules sont estimés 

respectivement à 50 et 80 %.  
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I.3 Le Néphélomètre Polaire 

 

Le Néphélomètre Polaire (NP) est un instrument permettant la restitution des propriétés 

optiques d’un ensemble de particules nuageuses à partir de la mesure de la section efficace, ou 

indicatrice, de diffusion volumique de cet ensemble. Le principe de mesure est indiqué figure 

IV.3 : les particules nuageuses traversent un faisceau laser de 804 nm de longueur d’onde. Le 

volume d’échantillonnage se trouve au foyer d’un miroir parabolique qui réfléchit le 

rayonnement diffusé sur une couronne circulaire composé de 56 photodiodes. Celles-ci sont 

disposées entre les angles de diffusion θ de 3.5° et 172.5°. Dans la région de la diffusion avant 

(3.5 à 10.6°), les 10 détecteurs sont des fibres optiques qui conduisent l’énergie lumineuse 

captée vers des photodiodes placées derrière la couronne, ceci permet d’augmenter la 

résolution angulaire (0.8°) pour la diffusion vers l’avant. Le volume d’échantillonnage est 

déterminé à partir du diamètre du faisceau laser (5 mm) et du diamètre de l’inlet (10 mm), ce 

qui donne une valeur de 0.196 cm-3, il ne dépend théoriquement pas du débit de particules 

traversant le faisceau laser, donc de la vitesse d’échantillonnage. La gamme de taille des 

particules mesurées par cet instrument va de 3 à 800 µm environ, et permet donc 

d’échantillonner aussi bien les gouttes d’eau que les cristaux de glace. Le Néphélomètre 

Polaire peut donc être utilisé quel que soit le type de nuage échantillonné, ce qui n’est pas le 

cas de la plupart des instruments mesurant les propriétés microphysiques.   

Pour des longueurs d’onde où l’absorption est négligeable et d’après l’équation II.18, le 

coefficient d’extinction se calcule à partir de la section efficace de diffusion volumique ψ(θ), 

où θ est l’angle de diffusion, mesurée par le néphélomètre polaire : 

 

𝜎 = 2𝜋 ∗ ∑ 𝜓(𝜃) ∗ sin(𝜃)𝜃                       (Équation IV.15) 

 

Les informations sur les composants de l’instrument sont dans Gayet et al. (1997) et sur le 

traitement des données dans Auriol (1998) et Gayet et al. (2002a). A cause de problèmes liés 

aux offsets électroniques de l’instrument, les mesures effectuées par le Néphélomètre Polaire 

pour les angles de diffusion avant ne sont pas réalistes, limitant la mesure des diffusions entre 

θ1=15° et θ2=172.5°. Le calcul de l’extinction (équation IV.15) se fait à partir de l’indicatrice 

de diffusion de 0° à 180°, information que l’on n’obtient pas directement avec les mesures de 

néphélomètre. On émet alors l’hypothèse que l’extinction est proportionnelle à l’intégrale 

entre 15° et 172.5°, avec le coefficient déterminé par les comparaisons réalisées dans des 

nuages en phase liquide en comparant avec le FSSP. Le même problème se pose lors du calcul 

de g et celui-ci est alors déterminé par la méthode de Gerber et al. (2000), qui fait notamment 

l’hypothèse que les composantes de diffraction et de réfraction de la lumière diffusée aux 

petits angles (θ < 15°) peuvent être séparées, selon la relation : 
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𝑔 =
∑ cos(𝜃)𝜓(𝜃)𝑑𝑐𝑜𝑠(𝜃)+𝐷𝑖𝑓𝑓− ∑ |cos(𝜃)|𝜓(𝜃)𝑑𝑐𝑜𝑠(𝜃)

𝜃2
𝜋/2

𝜋/2
𝜃1

∑ 𝜓(𝜃)𝑑𝑐𝑜𝑠(𝜃)
𝜃2
𝜃1

+𝐷𝑖𝑓𝑓
    (Équation IV.16) 

où Diff est la somme de la lumière diffractée. 

D’après Gayet et al. (2002a), les incertitudes sur le coefficient d’extinction et le paramètre 

d’asymétrie sont respectivement de 25 % et 4 %. 

 

 

Figure IV.3 : Principe de mesure du Néphélomètre Polaire 
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I.4 Les mesures intégrées 

 

Les instruments effectuant des mesures intégrées, EPP pour Ensemble of Particles Probe, 

échantillonnent simultanément un grand nombre de particules et mesurent donc des 

paramètres globaux moyennés. La distribution en taille ne peut pas être mesurée par ce type 

d’instrument. 

 

I.4.a Le Particle Volume Monitor 

Le Particle Volume Monitor (PVM, aussi appelé Gerber), fabriqué par Gerber Scientific, 

Reston, Virginie, fonctionne sur le principe de la diffusion avant d’un faisceau laser par un 

ensemble de particules et a été conçu à la base pour des mesures au sol (Gerber, 1984, 1991). 

Le PVM utilise un laser de longueur d’onde de 780 nm, dont la diffusion avant du faisceau 

(de 0.25° à 5.2°) est collectée par un système de lentilles qui dirige ce faisceau vers deux 

filtres (voir figure IV.4). Le premier filtre convertit le rayonnement diffusé en un signal 

électrique proportionnel à la densité volumique des gouttes, donc au LWC ; le second produit 

un signal proportionnel au PSA (Particle Surface Area). Du rapport de ces deux quantités, on 

obtient une estimation du rayon effectif comme le montre l’équation IV.8. 

 

 

Figure IV.4 : Principe de mesure du PVM, d’après Gerber et al. (1994) 

 

Ces deux relations de proportionnalité des filtres LWC et PSA sont valables pour des gouttes 

d’eau de diamètre compris entre 3 et 45 µm. Selon Gerber et al. (1994), la précision sur le 

LWC est de 10 % pour cette gamme de taille. Le coefficient d’extinction est directement 

proportionnel à la mesure du PSA. La version aéroportée du PVM, le PVM-100A, possède 

une paire de filtres modifiés permettant d’augmenter le volume d’échantillonnage et de 



 Chapitre 4 : Instrumentation in situ nuage, méthodologie et campagne d’intercomparaison au Puy-
 de-Dôme 
 
 

87 
 

réduire la sensibilité aux particules de diamètre élevé. Gerber et al. (1994) et Wendish et al. 

(2002) ont montré que le PVM-100A peut sous-estimer le LWC et le MVD jusqu’à 18 % et 

50 % respectivement.  

 

I.4.b Le Present Weather Detector 

Le Present Weather Detector (PWD) est un instrument utilisé pour des observations 

automatiques du temps. Il combine les fonctionnalités d’un visibilimètre et d’un senseur 

météorologique. Le PWD mesure l’intensité et la quantité des précipitations, aussi bien 

liquide que glace. Equipé d’un capteur de luminance de fond, il peut mesurer la luminosité 

ambiante. Il fournit également une mesure de la visibilité (ou Meteorological Optical Range : 

MOR) qui correspond à la distance à laquelle un objet peut être clairement discerné. Le 

coefficient d’extinction est calculé à partir de la mesure du MOR par la relation : 

 

𝜎 [𝑘𝑚−1] =
3000

𝑀𝑂𝑅 [𝑚]
                                   (Équation IV.17) 

 

Selon Vaisala (2004), la précision sur le MOR et donc sur le coefficient d’extinction est de 10 

%. 

 

I.4.c La sonde Nevzorov 

La sonde Nevzorov fonctionne sur le principe du fil chaud. Deux capteurs, un pour mesurer le 

LWC, l’autre pour le TWC, sont maintenus à une température constante à l’aide d’une 

résistance électrique. Chacun de ces capteurs est composé d’une partie étant à l’abri des 

impacts des hydrométéores et servant de référence et d’une autre permettant la collection et 

l’échantillonnage des particules (voir figure IV.5). Le capteur LWC est arrondi et limite ainsi 

l’échantillonnage des cristaux de glace qui vont préférentiellement se briser alors que les 

gouttes d’eau vont s’évaporer au contact du fil chaud. Le capteur TWC est de forme conique 

et permet donc l’échantillonnage de toutes les particules nuageuses.  

La puissance électrique fournie au capteur (LWC ou TWC, référence ou collecteur) pour 

maintenir la température constante est calculé par la division entre le carré de la tension et la 

résistance. La partie de cette puissance électrique LWC ou TWC due uniquement à 

l’évaporation des particules nuageuses s’exprime en fonction des puissances fournies à la 

référence et au collecteur par la relation : 

𝑃 = 𝑃𝑐𝑜𝑙𝑙𝑒𝑐𝑡𝑒𝑢𝑟 − 𝑘 ∗ 𝑃𝑟𝑒𝑓𝑒𝑟𝑒𝑛𝑐𝑒                    (Équation IV.18) 

avec le coefficient k déterminé en ciel clair où P=0.  
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Figure IV.5 : La sonde Nevzorov 

 

Connaissant ainsi les puissances électriques PLWC et PTWC des deux capteurs LWC et TWC, on 

en déduit les contenus en eau et en glace par les relations (Korolev et al., 1998) : 

 

𝐿𝑊𝐶 =
𝑃𝐿𝑊𝐶−

𝑃𝑇𝑊𝐶∗𝛽∗𝑆𝐿𝑊𝐶
𝜀𝑇𝐼∗𝑆𝑇𝑊𝐶

𝐿𝑊∗𝑆𝐿𝑊𝐶∗𝑈∗(𝜀𝐿𝑊−
𝛽∗𝜀𝑇𝑊

𝜀𝑇𝐼
)
             (Équation IV.19) 

 

𝐼𝑊𝐶 =
𝑃𝑇𝑊𝐶−

𝑃𝐿𝑊𝐶∗𝜀𝑇𝑊∗𝑆𝑇𝑊𝐶
𝜀𝐿𝑊∗𝑆𝐿𝑊𝐶

(𝐿𝑖+𝐿𝑊)∗𝑆𝐿𝑊𝐶∗𝑈∗(𝜀𝑇𝐼−
𝛽∗𝜀𝑇𝑊
𝜀𝐿𝑊

)
          (Équation IV.20) 

où SLWC et STWC sont respectivement les surfaces des capteurs LWC et TWC, U la vitesse de 

l’air, εLW et εTW les coefficients respectivement des capteurs LWC et TWC pour les particules 

liquides, εTI le coefficient d’efficacité du collecteur TWC pour les particules solides, β le 

coefficient d’efficacité de la glace sur le capteur LWC et Li et LW l’énergie nécessaire 

respectivement à la fusion de la glace et à l’évaporation de l’eau. Dans le cas d’un nuage en 

phase liquide, on obtient : 

 

𝐿𝑊𝐶 =
𝑃𝐿𝑊𝐶

𝐿𝑊∗𝑆𝐿𝑊𝐶∗𝑈∗𝜀𝐿𝑊
                      (Équation IV.21) 

𝐿𝑊𝐶 = 𝑇𝑊𝐶 =
𝑃𝑇𝑊𝐶

𝐿𝑊∗𝑆𝑇𝑊𝐶∗𝑈∗𝜀𝑇𝑊
               (Équation IV.22) 
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On peut en déduire ainsi les coefficients d’efficacité. Les valeurs de Li et LW sont données par 

les relations  thermodynamiques suivantes : 

 

𝐿𝑊 = 𝐶𝑊 ∗ (𝑇𝑒 − 𝑇𝑎) + 𝐿𝑙(𝑇𝑒)                  (Équation IV.23) 

𝐿𝑖 = 𝐶𝑖 ∗ (𝑇𝑒 − 𝑇𝑎) + 𝐿𝑐(𝑇𝑒)                   (Équation IV.24) 

avec Cw et Ci la chaleur spécifique respectivement de l’eau et de la glace, Ta la température de 

l’air, Ll et Lc la chaleur latente respectivement d’évaporation et de fusion de l’eau et Te la 

température d’ébullition. 

La sensibilité des deux capteurs est de 0.005 g.m-3, les incertitudes sur le contenu en eau et en 

glace sont respectivement de 15 % et 20 % (Korolev et al., 1998). Schwarzenboeck et al. 

(2009) ont montré que les coefficients d’efficacité étaient dépendants de la taille des 

particules à partir d’un diamètre de 25 µm. 

 

 

I.5 Couplage microphysique-optique 

 

La synergie expérimentale rendu possible grâce à l’instrumentation présentée ci-dessus et qui 

consiste à coupler les mesures de l'indicatrice de diffusion des hydrométéores avec leurs 

propriétés morphologiques a mis en évidence la possibilité de lier des formes de cristaux de 

glace particuliers avec leurs propriétés optiques dans le visible (Gayet et al., 2002b). Dans le 

cadre de la campagne ASTAR (Arctic Study of Tropospheric Aerosol, Clouds and Radiation) 

où un nimbostratus en phase mixte fut échantillonné, Jourdan et al. (2010) ont produit une 

analyse statistique des indicatrices de diffusion qui a permis d’identifier des zones de nuages 

ou groupes présentant des propriétés optiques similaires. La figure III.17 montre les fonctions 

de phase moyennes et les propriétés morphologiques des hydrométéores de diamètre supérieur 

à 50 µm pour ces 7 zones. 

Les fonctions de phase se caractérisent par une faible différence pour la diffusion avant et 

arrière (θ < 60° et θ > 120°) et de fortes différences pour la diffusion latérale (120° > θ > 60°). 

Elles présentent une forme plus plate en présence de cristaux et montrent qu’elles sont liées 

aux propriétés microphysiques des nuages. En effet, les trois premiers groupes qui possèdent 

les diffusions latérales les plus faibles sont composés en grande majorité de gouttes d’eau, les 

fonctions de phase associées correspondent à une diffusion par des particules sphériques. Les 

groupes 4 et 5 sont composés en nombre d’une majorité de gouttes mais la fonction de phase 

étant plus sensible à l’aire projetée des particules, la diffusion latérale est sensiblement 

augmentée par la dominance en surface de la grêle (groupe 4) et des irréguliers (groupe 5). 

Les groupes 6 et 7 se distinguent respectivement par une présence importante d’étoiles et de 
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colonnes ou aiguilles. Cette différence se retrouve sur les diffusions latérale et arrière des 

fonctions de phase (Jourdan et al., 2010). Ainsi, les signatures optiques sont associées à des 

propriétés morphologiques des cristaux de glace spécifiques. Ceci constitue une étape 

importante pour le développement de paramétrisations réalistes capable de coupler propriétés 

optiques et forme des cristaux et de simulations reconstituant les propriétés radiatives des 

MPC arctiques en fonctions de leurs propriétés microphysiques (Ehrlich et al., 2008). 

 

 

Figure III.17 : A gauche, fonctions de phase moyennes pour les 7 zones de nuage, les bars 

représentent la déviation standard de chaque angle de mesure. A droite, histogrammes de la 

forme des hydrométéores, les pourcentages en nombre (noir), surface (cyan) et masse (bleu) 

sont indiqués pour chaque catégorie de forme, d’après Jourdan et al. (2010) et lors de la 

campagne ASTAR 2004. Des images 2D des particules caractérisant chaque zone sont 

affichées. 
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I.6 Résumé 

 

Le tableau IV.1 établit un résumé des quatre catégories constituant l’instrumentation nuage 

avec leurs caractéristiques et les noms des instruments qui ont été discutés dans ce chapitre. 

Cette gamme d’instruments permet donc de mesurer les propriétés microphysiques et optiques 

des nuages, en distinguant la phase liquide de la phase glace, de différentes façons même si le 

principe de mesure reposant sur l’interaction des particules avec un faisceau laser est commun 

aux quatre catégories. 

 

Catégorie Paramètres mesurés Instruments 

Spectromètre distribution en taille (PSD) 

- FSSP                         
- FM                                 
- CDP                               
- CAPS 

Imageur 
distribution en taille (PSD)   
images des particules            
classification en forme 

- 2D-C et 2D-P              
- CIP et PIP                     
- CPI 

Néphélomètre 
fonction de phase ou 
indicatrice de diffusion 

- NP 

EPP 
paramètres globaux 
(contenu en eau, extinction, 
diamètre effectif) 

- PWD                         
- PVM                                    
- Sonde Nevzorov 

Tableau IV.1 : Récapitulatif des différents types d’instruments existant pour mesurer les 

nuages avec les paramètres mesurés par chacun d’entre eux. 
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II. Intercomparaison de l’instrumentation 

nuage à l’observatoire du Puy-de-Dôme 
 

Cette section présente les résultats de l’intercomparaison instrumentale effectuée du 15 au 29 

mai 2013 à la station de mesure du Puy de Dôme (PUY). Ce travail a fait l’objet d’une 

publication dans Atmospheric Measurement Techniques (AMT) parue en 2015 et présentée à 

la fin de ce manuscrit. 

 

 

II.1 Introduction 

 

A l’aide des instruments décrits plus haut, deux stratégies existent pour mesurer in situ les 

propriétés des nuages. La première consiste à installer les instruments sous les ailes d’un 

avion et de voler ainsi à travers un système nuageux (Gayet et al., 2009; Baumgardner et al., 

2011, Brenguier et al., 2013). L’autre méthode utilise ces instruments sur une plate-forme au 

sol, généralement sur un site de montagne, dont l’altitude permet un échantillonnage des 

nuages (Kamphus et al., 2010).  

Cependant, les comparaisons entre ces divers dispositifs ont montré des divergences 

(Baumgardner, 1983, Burnet et Brenguier, 1999, 2002). Les principaux problèmes résident 

dans l’estimation du volume d’échantillonnage V et l’impact de la direction et de la vitesse du 

vent pour les mesures au sol. Des études antérieures ont, en effet, montrés que certains effets 

pouvaient avoir une influence sur les mesures, par exemple, Gerber et al. (1999) ont mis en 

évidence l’effet sur la concentration dû à l’inertie des particules et Wendisch et al. (1998) ont 

expliqué les corrections dues à l’activité, aux effets de bord du laser, à l’enfoncement des 

particules par le vent et les ajustements dus aux oscillations de Mie sur la mesure de la taille 

et de la concentration des particules. Lance et al. (2010) ont utilisé des billes de verre pour 

étudier la précision de calibration du CDP. Cette étude montre que la calibration était en 

accord avec la réponse théorique fournie par le fabriquant. Cependant, des expériences en 

laboratoire effectuées avec un générateur de gouttes piézo-électrique ont mis en évidence un 

biais de 2 µm sur l’estimation du diamètre pour des gouttes générées de 12 à 23 µm de 

diamètre. Ce biais a été attribué à un mauvais alignement du système optique. Des 

comparaisons sur des mesures de LWC aéroportées suggèrent un biais sur le diamètre et la 

concentration des gouttes. Sa valeur s’est avérée être dépendante de la concentration et due à 

la coïncidence, terme qui désigne le fait que plusieurs gouttes passent à travers le faisceau 

laser pendant une très courte période de temps (Lance et al., 2010).  

Des mesures in situ au sol effectuées à la station du Jungfraujoch, Suisse, par Spiegel et al. 

(2012), ont montré de potentiels biais dans la restitution des valeurs absolues des paramètres, 
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surtout lorsque qu’elles sont comparées au Fog Monitor. De plus, les formules de l’efficacité 

d’échantillonnage fournies par Hangal et Willeke (1990 a,b) ont été utilisées dans le cas du 

Fog Monitor. En régime sub-cinétique, les résultats ont révélé que l’efficacité diminuait 

rapidement avec la vitesse de vent pour des gouttes de diamètre supérieur à 10 µm environ et 

un angle supérieur à 30°. Par contre, l’efficacité semble être plutôt indépendante de l’angle 

d’échantillonnage en régime super-cinétique. Burnet et Brenguier (2002) ont également noté 

des différences notables entre des instruments nuage aéroportés lors de mesures en brouillard. 

Un biais maximum de 30 % a été trouvé sur le LWC en comparant le FSSP-100 et le PVM. 

En se basant sur des mesures au sol, Gerber et al. (1999) ont observé des désaccords entre le 

FSSP et le PVM causé par l’effet inertiel de la concentration. Cet effet correspond à une 

surestimation de la concentration, onction de la taille des gouttes, en cas de mesures non-

isocinétiques. Choularton et al. (1986) ont mis en évidence l’effet d’enfoncement dû au vent 

qui peut ajouter une surestimation de la concentration en cas de vitesse de vent élevée. 

Pinnick et al. (1981) ont montré que les oscillations de Mie sont responsables d’erreurs sur 

l’estimation du diamètre. 

Même si des études, comparant les propriétés nuageuses dérivées de ces diverses 

instrumentations, existent, il reste toujours nécessaire de mieux comprendre les différences 

entre les instruments et les conditions d’échantillonnage ainsi que d’élaborer de solides 

standardisations et de potentiels corrections des mesures. Par exemple, Brenguier et al. (2013) 

recommande de comparer systématiquement les contenus en eau des différents instruments.  

Le site du Puy-de-Dôme est un lieu idéal pour effectuer une étude d’intercomparaison 

instrumentale nuage. En effet, la station se trouve en nuage environ 50 % sur temps sur une 

moyenne annuelle. Elle possède une plateforme sur le toit, sur laquelle des instruments au sol 

peuvent être installés, et la soufflerie qui fait face au vent dominant d’ouest et qui permet de 

reproduire des conditions aéroportées jusqu’à des vitesses de l’air de 55 m/s.  

L’étude présentée ici porte sur l’intercomparaison de l’instrumentation nuage effectuée dans 

le cadre de ROSEA (Réseau d’Observatoires pour la Surveillance et l’Exploration de 

l’Atmosphère). L’objectif principal est de fournir un bilan d’éventuelle variabilité entre les 

différents instruments mesurant les propriétés microphysiques des nuages liquides. Le second 

objectif est d’évaluer les effets de l’orientation des instruments et de la vitesse du vent sur les 

mesures des distributions en taille des gouttelettes. En particulier, la réponse du FSSP aux 

conditions non iso axiales sera étudiée. En effet, comme cet instrument fut installé sur un mât, 

qui peut être orienté manuellement, ce système permet d’examiner les effets sur la distribution 

en taille du FSSP d’une augmentation graduelle de l’angle entre l’orientation des instruments 

et la direction du vent.   

 

 

 



 Chapitre 4 : Instrumentation in situ nuage, méthodologie et campagne d’intercomparaison au Puy-
 de-Dôme 
 
 

94 
 

II.2 L’instrumentation et le site de mesure 

 

II.2.a Le site de mesure 

L’intercomparaison de l’instrumentation de mesure microphysique nuage a été effectuée à la 

station de mesure atmosphérique du Puy-de-Dôme (PUY, 45.46°N, 2.57°E, 1465 mètres 

d’altitude) dans le cadre du projet ROSEA. Cette station fait partie des réseaux EMEP 

(European Monitoring and Evaluation Program), GAW (Global Atmosphere Watch) et 

ACTRIS (Aerosol, Clouds and Trace gases Research InfraStructure Network), et constitue un 

lieu où les nuages, aérosols et gaz atmosphériques sont étudiés. Le projet ROSEA coordonne 

un ensemble d’observations de la dynamique, thermodynamique et de l’eau atmosphériques, à 

partir de 5 sites multi-instrumentés français (SIRTA, PUY, P2OA, OHP, OPAR). Il a pour 

objectifs d'étudier la contribution des nuages et flux surface-atmosphère dans les anomalies 

climatiques récentes, d'étudier l'impact des variabilités et évolutions de la vapeur d'eau et des 

cirrus sur l'évolution du rayonnement solaire, de faire progresser la connaissance des 

processus physico-chimiques dans les systèmes nuageux 

La station PUY est située au sommet d’un volcan inactif dominant la région alentour où les 

champs et les forêts sont prédominants. Le principal avantage de ce site réside dans la haute 

fréquence de l’occurrence des nuages (50 % du temps sur l’année). Les vents dominants 

proviennent du nord et de l’ouest. Les paramètres météorologiques, comprenant la direction et 

la vitesse du vent, la température, la pression, l’humidité relative, les radiations (UV, globales 

et diffuses), les gaz atmosphériques (O3, NOx, SO2, CO2) et le carbone suie sont mesurés en 

continu sur toute l’année (voir Boulon et al., 2011, pour plus de détails). Des études sur le 

long terme ont déjà été entrepris sur ce site, en particulier concernant la distribution en taille 

des aérosols (Venzac et al., 2009), la composition chimique des aérosols (Freney et al., 2011, 

Bourcier et al., 2012), les propriétés optiques des aérosols (Hervo et al., 2014), les propriétés 

hygroscopiques des aérosols (Asmi et al., 2012, Holmgren et al., 2014), la chimie des nuages 

(Marinoni et al., 2004, Deguillaume et al., 2014) et la microphysique des nuages (Mertes et 

al., 2001). 

La campagne d’intercomparaison a eu lieu du 16 au 28 Mai 2013. Onze épisodes nuageux ont 

été recensés, chacun d’une durée de plusieurs heures. Les températures ont toujours été 

positives, prévenant ainsi tout risque de givrage sur les instruments. La situation 

météorologique a été caractérisée par des vents venant d’ouest avec des vitesses allant de 1 à 

22 m.s-1. Les propriétés microphysiques des nuages ont mis en évidence des valeurs de 

diamètre effectif de gouttes et de LWC allant respectivement de 10 à 30 µm et de 0.1 à 1 g.m-

3. Un résumé des données disponibles et exploitables est donné dans le tableau IV.1, une 

absence de données pour un instrument est due à un problème instrumental ou une absence 

d’expérience dans le cas des instruments en soufflerie. 
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II.2.b L’instrumentation nuage et la méthode d’échantillonnage  

Pendant la campagne d’intercomparaison, un dispositif instrumental pour l’étude des 

propriétés des nuages a été installé sur la plateforme et la soufflerie de la station du Puy-de-

Dôme. Cette combinaison d’instruments permet de mesurer les gouttelettes de diamètre 

compris entre quelques micromètres à 500 µm. Ces mesures comprennent la distribution en 

taille, le diamètre effectif, le coefficient d’extinction, le LWC et la concentration en nombre 

(voir partie IV.1). L’instrumentation sur la plateforme était composée d’un FSSP-100, un FM-

100, deux PVM-100 (arbitrairement dénommés PVM1 et PVM2) et d’un PWD (voir photo 

IV.1.a). Le FM et le FSSP ont été installés sur un mât pouvant être orienté manuellement. Ces 

deux instruments possédaient leur propre pompe aspirant de manière continue et régulière 

l’air dans l’inlet à une vitesse de 9 m.s-1 pour le FSSP et 10 m.s-1 pour le FM. Le FM possède 

habituellement un tube de Pitot pour mesurer la vitesse de l’air à travers l’inlet. Cependant, 

comme celui-ci n’a pas fonctionné pendant la campagne, la vitesse d’échantillonnage a été 

fixée à la valeur constante théorique de 15 m.s-1. Cette approximation ajoute des incertitudes 

au volume d’échantillonnage du FM. 

En complément de ces mesures au sol continues durant la durée de la campagne, un SPP 

(équivalent au FSSP) et deux CDP ont été installés dans la soufflerie (voir photo IV.1.b). 

Deux types de CDP furent utilisés pendant la campagne : la première version (CDP1) avec un 

embout classique et la deuxième version (CDP2) avec un embout Korolev évitant un potentiel 

effet de fragmentation de cristaux (shattering). Pour ces deux versions, le « pin hole » servant 

à réduire les effets de la coïncidence n’a pas été utilisé.  

La soufflerie consiste en une section d’échantillonnage de 2 mètres de long avec une vitesse 

de l’air réglable par l’utilisateur de 10 jusqu’à 55 m.s-1, ce qui correspond à un débit d’air 

maximal de 17 m3.s-1. Pour plus de détails, consulter Bain et Gayet (1983) ou Wobrock et al. 

(2001). La méthode de la « grille glacée » (voir Irvine et al., 2001) a été utilisée pour mesurer 

l’homogénéité du flux d’air aspiré. Les tests ont été effectués à la vitesse de l’air maximal (55 

m.s-1). Les résultats préliminaires ont montré que les variations de l’épaisseur des bandes de 

glace étaient inférieures à 5%, c’est-à-dire de l’ordre de grandeur de l’incertitude de la 

méthode. On peut donc rejeter l’hypothèse que l’hétérogénéité des flux d’air peut causer des 

différences sur les mesures microphysiques des instruments de la soufflerie. Pendant la 

campagne, quatre expériences ont été menées dans la soufflerie, chacune d’une durée 

d’environ 2 heures. Un résumé des caractéristiques de l’instrumentation utilisée, avec les 

incertitudes en conditions de fonctionnement normal et extrême, est présenté dans le tableau 

IV.2. 
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a)  

b)  

Photo IV.1 : a) Instrumentation installé sur la plateforme située sur le toit de la station du 

PUY. Le FSSP et le FM ont été placés sur un mât qui peut être orienté manuellement et b) 

instrumentation dans la soufflerie : le SPP à droite, le CDP2 en haut et le CDP1 à gauche. 

 



 Chapitre 4 : Instrumentation in situ nuage, méthodologie et campagne d’intercomparaison au Puy-
 de-Dôme 
 
 

97 
 

 

Tableau IV.1 : Disponibilité des données pour chaque instrument utilisé pendant la campagne 

d’intercomparaison. 

 

 

Tableau IV.2 : Caractéristiques de l’instrumentation de la campagne d’intercomparaison. Les 

incertitudes de mesures sont précisées pour des  conditions normales et extrêmes. 

 

Les instruments ont fonctionné à une fréquence d’acquisition de 1 Hertz. Les données ont 

ensuite été moyennées sur 10 secondes ou 1 minute, en fonction de la durée de l’expérience, 

de l’hétérogénéité du nuage échantillonné et de potentielles différences de synchronisation 

temporelle entre les instruments. Le PVM1 fonctionne à l’aide d’un protocole automatique de 

Date SPP CDP 1 CDP 2 FSSP PVM 1 PVM 2 PWD FM 100 meteo

16/05/2013 √ √ √ √ × √ √ √ cloudy

17/05/2013 × × × √ √ × √ √ cloudy

19/05/2013 × × × √ √ × √ √ cloudy

20/05/2013 × × × √ √ × √ √ cloudy

21/05/2013 × × × √ × × √ √ cloudy

22/05/2013 √ √ × √ × × √ √ cloudy

23/05/2013 × × × × ~ ~ √ √ cloudy

24/05/2013 √ √ × × × √ √ √ cloudy

25/05/2013 × × × × √ √ √ √ cloudy

26/05/2013 × × × × √ √ √ √ cloudy

27/05/2013 × × × √ √ √ √ √ clear

28/05/2013 √ √ × √ √ √ √ √ cloudy

Wind tunnel

√ = data available

~ = data available during a part of the day

× = data not available

Roof

Instrument

Measured 

parameter(s)

Measurement 

range

Accuracy normal 

conditions

Accuracy extrem 

conditions

Time 

resolutionForward 

Scattering 

Spectrometer 

Probe (FSSP & 

SPP) size distribution 2 - 47 µm

D : ±3µm                       

Number conc : ±20% / 1 sec

Fog Monitor 

(FM) size distribution 2 - 50 µm

D : ±3µm                       

Number conc : ±20%

Number conc : ±100% 

[Spiegel et al, 2012] 1 sec

Cloud Droplet 

Probe (CDP) size distribution 2 - 50 µm

D : ±3µm                       

Number conc : ±20%

Number conc : ±50% 

[Lance et al., 2010] 1 sec

Particle Volume 

Monitor (PVM)

extinction, LWC, 

Reff 3 - 45 µm LWC : ±10%

LWC : ±50% [Wendish 

et al., 2002] 5 min

Present 

Weather 

Detector    

(PWD 22) extinction all ±10% / 1 min
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traitement des données qui fournit les paramètres mesurés moyennés sur 5 minutes. Par 

conséquent, toute comparaison avec le PVM1 se fera avec de données à 5 minutes. Le FSSP a 

montré des résultats incohérents du 23 au 26 Mars, probablement dus à des interférences 

électriques. 

 Les spectromètres ont été calibrés à l’aide de billes de verre, entre le 22 Avril et le 29 Avril 

2013 avant la campagne, et entre le 8 Novembre et le 30 Novembre 2013 après la campagne. 

Les EPP (PVM et PWD) ont été calibrés à l’aide d’un disque opaque quelques jours avant le 

début de la campagne.  

 

 

II.3 Résultats 

 

II.3.a Stratégie de l’analyse de données à partir d’un cas d’étude 

Le sujet de cette section est de montrer un aperçu de la stratégie d’analyses des mesures 

microphysiques adoptée lors de la campagne d’intercomparaison. Une attention particulière 

est portée sur la variabilité inter-instruments. Pendant la journée du 16 Mai, un nombre élevé 

d’instruments ont fonctionné, à la fois sur la plateforme et dans la soufflerie (voir le Tableau 

IV.1). Seul le PVM1 n’a pas fonctionné ce jour-là. 

La figure IV.6 fournit un exemple de l’évolution temporelle des paramètres mesurés le 16 

Mai. Sur cette figure, les séries temporelles des propriétés des nuages ont été représentées 

lorsque la soufflerie était en marche. Les données ont été moyennées sur 10 secondes. La 

vitesse de l’air est indiquée sur la figure IV.6.a : la vitesse du vent est comprise entre 2 et 7 

m.s-1 et la vitesse dans la soufflerie entre 25 et 55 m.s-1.  
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Figure IV.6 : Séries temporelles pour l’expérience du 16 Mai des principaux paramètres 

microphysiques mesurés : a. la vitesse du vent extérieur (violet) et la vitesse de l’air dans la 

soufflerie (noir) ; b. le diamètre effectif ; c. la concentration ; d. le LWC et e. le coefficient 

d’extinction. Les données ont été moyennées sur 10 secondes, sauf pour les mesures du PWD 

qui sont fourni à une résolution temporelle de 1 minute. La partie encadrée en rouge 

correspond à des expériences additionnelles où l’orientation des instruments sur le mât a été 

changée (c’est-à-dire le FSSP et le FM). 

 

 

a. 

b. 

c. 

d. 

e. 
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Les paramètres nuageux mesurés sont tracés de la figure IV.6.b à IV.6.d, représentant 

respectivement le diamètre effectif, la concentration en nombre et le LWC mesurés par le 

FSSP, le PVM2 (mise à part la concentration) et le FM pour les instruments sur le toit ainsi 

que par les deux CDP et le SPP pour les instruments dans la soufflerie. Les séries temporelles 

du coefficient d’extinction calculé à partir des mesures microphysiques et mesuré par le PWD 

sont tracées sur la figure IV.6.e. On notera que les couches nuageuses observées étaient au-

dessus du point de givrage avec des températures à peu près constantes autour de 1 °C. 

Pendant l’échantillonnage, le vent venait d’ouest et les instruments installés sur le mât étaient 

orientés en fonction. 

A la fois les valeurs absolues et la variabilité du diamètre effectif mesuré par les différents 

instruments sont en accord avec un coefficient de corrélation proche de 0.9 (voir figure 

IV.6.b). Seul le PVM2 constitue une exception, d’importantes différences sont en effet 

observées entre le diamètre effectif du PVM2 et des autres instruments. Le PVM2 fournit 

donc un bon exemple de mesures non cohérentes dues à un disfonctionnement de 

l’instrument, potentiellement lié à des interférences électriques soupçonnées d’avoir eu lieu 

lors de la campagne. 

L’évolution temporelle de la concentration en nombre montre des différences systématiques 

entre les instruments (figure IV.6.c) bien que la variabilité de ces propriétés microphysiques 

soit bien reproduite par tous les instruments (le coefficient de corrélation étant proche de 0.9). 

La concentration mesurée par le FM est systématiquement inférieure à celle des autres 

instruments tandis que les FSSPs (SPP et FSSP-100) montrent les valeurs les plus élevées. Le 

rapport des concentrations (typiquement la concentration de FSSP sur le FM) atteint une 

valeur maximale de 5. Les concentrations mesurées pour les CDPs installés dans la soufflerie 

sont comprises entre les valeurs obtenues par les FSSPs et le FM. Il y a un facteur 2 entre les 

concentrations en gouttelettes mesurées par les deux CDPs et un facteur de 1.3 (CDP1) et 2.2 

(CDP2) avec le FSSP. De même, les LWC et les coefficients d’extinction montrent des écarts 

importants avec des biais entre les instruments potentiellement très élevés (là aussi avec un 

maximum de 5 en comparant les FSSP au FM). Cependant, les variations temporelles de ces 

données restent corrélées avec un R² proche de 0.9. 

La partie encadrée en rouge sur la figure IV.6 correspond à des expériences additionnelles 

portant sur les modifications dues au changement d’orientation des instruments du FSSP et du 

FM installés sur le mât orientable. Ces changements d’orientation mènent à de fortes baisses 

pour tous les paramètres microphysiques, et de manière un peu plus prononcée sur le FSSP. 

Les données correspondant à ces changements d’orientation ont été retirées de l’analyse 

jusqu’à la partie II.3.d. Sur cet exemple du 16 Mai, on observe que les différences en 

concentration mesurée semblent varier en fonction de la vitesse et de la direction du vent. 

L’étude des effets de la direction est présentée dans la partie II.3.e. 

Cet exemple illustre bien le fait que le diamètre est correctement déterminé par l’ensemble 

des instruments. En revanche, le comptage des particules est constamment sujet à des biais 

entre les instruments. Ceci est clairement montré sur la figure IV.7 où les distributions en 
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taille des particules (PSD pour Particle Size Distribution) moyennes mesurées par les sondes 

sont tracées. Ces PSD ont été calculées lorsque l’orientation des sondes était coaxiale avec la 

direction du vent. Les PSD en nombre sont des bons indicateurs des concentrations des petites 

gouttes tandis que les PSD en surface et volume sont plutôt représentatives des gouttes de 

taille respectivement intermédiaire et élevée. 

 

a.  b.  

c. d.  

Figure IV.7 : Distributions en taille en concentration, en échelle (a) logarithmique et (b) 

linéaire, (c) en surface et (d) en LWC pour le16 Mai moyennées sur la période de temps 

présente sur la figure IV.6 (c.-à-d. de 12:46 à 14:46). Seules les mesures coaxiales ont été 

sélectionnées. La couleur représente l’instrument affiché en légende. Le MVD moyen est 

également indiqué. 

 

Les PSD montrent des tendances et des formes similaires, avec des modes centrés entre 10 et 

14 µm, ce qui explique les accords sur les valeurs de diamètre effectif. Néanmoins, la PSD du 

FSSP montre une nette surestimation pour les particules plus petites que 10 µm comparé aux 

autres instruments. Ceci pourrait en partie être attribué à une augmentation du nombre de 

gouttes fines dans le volume d’échantillonnage du FSSP en régime super cinétique. Le MVD 
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calculé (voir équation II.11), dont le poids des petites particules est minime, montre des 

valeurs cohérentes entre les instruments, avec une déviation maximale de 1.3 µm ce qui est en 

deçà des erreurs instrumentales. Ceci confirme le bon accord observé entre les instruments 

des paramètres liés à la taille.  

Cependant, les écarts observés sur la magnitude des PSD sont significatifs et reliés aux biais 

sur la concentration mis en évidence sur la figure IV.6. Ceci signifie que la répartition dans 

les différentes classes de taille se fait correctement et que les différences sur les 

concentrations proviennent d’une évaluation erronée du volume d’échantillonnage. De plus, le 

SPP tend à surestimer la concentration pour les plus grosses particules (supérieures à 30 µm) 

comparé aux autres spectromètres, et en particulier avec les CDPs présents également dans la 

soufflerie. Une explication possible pourrait être un effet de splashing qui créé un artefact 

dans l’inlet du SPP, comme montré dans les travaux de Rogers et al. (2006). Ces résultats 

soulignent les difficultés rencontrées lors des mesures de concentration en gouttelette. 

Concernant la soufflerie, les expérimentations mettent en évidence les effets de la vitesse de 

l’air appliquée sur les mesures. La figure IV.8 montre l’évolution temporelle de la distribution 

en taille moyennée sur 10 secondes des deux CDPs et du SPP présents dans la soufflerie, pour 

la journée du 16 Mai. Pendant cette expérience, la vitesse de l’air dans la soufflerie variait de 

25 à 55 m.s-1.  

 

Les variations brusques de la vitesse de l’air ont un impact sur la distribution en taille du SPP 

mais pas sur celles mesurées par les CDPs. En effet, la distribution en taille du SPP (voir 

figure IV.8.c) présente un régime transitoire lors du passage d’une vitesse de l’air à une autre 

plus élevée où la concentration des classes de taille élevées (supérieure à 30 µm) augmente. 

Ceci explique la surestimation en concentration du SPP pour les grosses gouttes observée à la 

figure IV.8. Néanmoins, des expériences additionnelles sont nécessaires afin de mieux 

comprendre ce phénomène. Cependant, pour les CDPs, aucune modification n’entre en jeu 

lors du changement de la vitesse de l’air à partir du moment où celle-ci est prise en compte 

lors du calcul du volume d’échantillonnage et de la concentration. Ceci est généralisable sur 

toute la campagne. Mis à part les problèmes propres à l’échantillonnage du SPP, les 

comparaisons des distributions des gouttes mesurées sur le toit et dans la soufflerie ont montré 

que l’échantillonnage dans la soufflerie ne modifie pas les propriétés microphysiques des 

gouttes. 
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a.  

b.  

c.  

Figure IV.8 : Séries temporelles des PSD moyennées sur 10 secondes pour le CDP1 (a), le 

CDP2 (b) et le SPP (c). Les valeurs logarithmiques de la concentration en cm-3.µm-1 sur 

chaque classe de taille sont indiquées par le code couleur. La vitesse de l’air est tracée en 

blanc. 
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II.3.b Intercomparaison instrumentale en conditions isoaxiales  

Dans cette section, nous étudierons les mesures sur toute la campagne lorsque le vent était 

isoaxial avec les inlets des instruments. Les changements microphysiques, dus à l’orientation 

des instruments et observés sur la figure IV.6, ne seront pas analysés ici. Les données ont été 

moyennées sur 10 secondes pour les mesures en soufflerie et sur 1 minute pour les mesures 

sur le toit. 

La figure IV.9 montre la comparaison des Deff, LWC et extinction entre les deux PVM. On 

remarque que le LWC et l’extinction montrent une dispersion assez élevée qui entraine une 

mauvaise restitution du Deff, caractérisée par un coefficient de corrélation faible (0.42) et un 

facteur 0.66 entre les deux PVM. Ceci est en accord avec la figure IV.6 où le PVM2 mesure 

des Deff plus élevés. Etant donné que le PVM1 est en accord avec les autres instruments 

(figure IV.12), le PVM2 est considéré comme défectueux, ses mesures ne seront plus 

discutées et le PVM1 est dorénavant nommé PVM.   

La figure IV.10 montre la comparaison des Deff pour les instruments déployés sur la 

plateforme. La droite de régression linéaire est indiquée et les lignes pointillées en gras 

révèlent les incertitudes appliquées à l’ajustement linéaire, les erreurs considérées pour 

chaque instrument sont données par le Tableau IV.2 pour les conditions normales. Même si la 

pente de la régression linéaire est supérieure à 1, les points de mesure sont proches de la ligne 

1:1 et la dispersion de ces points est comprise dans les incertitudes de mesure. On observe un 

accord entre le FM et le FSSP, confirmé par une valeur élevée du coefficient de corrélation 

(R²=0.94). De plus, les biais observés entre ces deux instruments sont compris dans les 

incertitudes instrumentales théoriques. La comparaison du PVM avec le FSSP et le FM 

montre que les variations générales sont cohérentes (R² proche de 0.9).  
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Figure IV.9 : Comparaison du Deff, LWC et extinction entre les deux PVM. 

 

De tels écarts entre un FM un PVM ont déjà été observés par Burnet et Brenguier (2002). Les 

comparaisons (non montrées ici) entre le PVM et le FM donne respectivement pour 

l’extinction et le LWC une pente a de 2.1 avec R²=0.72 et a=2.6 avec R²=0.78. La 

comparaison du PVM avec le FSSP donne a=0.35 avec R²=0.65 et a=0.4 avec R²=0.8 

respectivement pour l’extinction et le LWC. Les bonnes corrélations obtenues entre les 

instruments de même que les pentes similaires observées en comparant l’extinction et le LWC 

s’expliquent par l’accord entre les diamètres effectifs mesurés par les sondes. Les biais entre 

les instruments (pentes différentes de 1) résultent d’une erreur systématique et constante 

provenant d’une mauvaise évaluation du volume d’échantillonnage et/ou des différentes 

corrections de la restitution de la concentration. 
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a.  

b.  

Figure IV.10 : a) Comparaison entre le diamètre effectif mesuré par le FM et le FSSP, 

moyenné à 1 minute et b) comparaison entre le diamètre effectif mesuré par le PVM1 et FSSP 

(gauche) et le FM (droite). Les données ont été moyennées à 5 minutes. Les lignes pointillées 

en gras montrent les incertitudes instrumentales appliquées à l’ajustement linéaire. 

 

La comparaison entre les concentrations en nombre du FSSP et du FM, lors des mesures 

coaxiales avec la direction du vent, est donnée sur la figure IV.11. Les mesures de 

concentration sont sensiblement moins bien corrélées que le diamètre effectif mais la 

corrélation reste acceptable (R²=0.8) et la plupart des points restent à l’intérieur de l’aire 

d’incertitude formée par les lignes en pointillées gras. Cependant, un biais significatif (une 

pente de 0.18 qui correspond à un facteur 5.5) entre les instruments est clairement mis en 

évidence. Ce rapport est identique que celui obtenu lors de la comparaison des différents 

LWC et donc confirme le fait que les mesures de taille soient cohérentes entre les instruments. 

Ce biais constant calculé pour la concentration affecte de la même manière le LWC et 

l’extinction. On rappelle que le FSSP semble surestimer les petites particules et que la vitesse 
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d’échantillonnage du FM-100 a été fixée à 15 m.s-1 à cause du disfonctionnement du tube de 

Pitot. Une discussion sur les problèmes du FSSP est présentée dans la section II.3.c. 

 

 

Figure IV.11 : Comparaison de la concentration en cm-3 moyennée à 1 minute mesurée par 

le FM et le FSSP. La vitesse de vent extérieur est indiquée par la couleur des points. Les 

lignes pointillées en gras montrent les incertitudes instrumentales appliquées à l’ajustement 

linéaire. L’intervalle de confiance à 99 % de la pente a été évalué à [0.177, 0.183]. 

 

On observe sur la figure IV.11 que les mesures effectuées sous des conditions de vent faible 

(environ inférieur à 5 m.s-1) sont plus dispersées que les autres. L’effet de la vitesse du vent 

sur les mesures, particulièrement sur le FSSP, sera discuté dans la section II.3.c. 

La figure IV.12 montre la comparaison entre les mesures à 5 minutes des coefficients 

d’extinction mesurés par le PVM1 et le PWD, deux instruments qui ne possèdent pas de 

ventilation active. On observe un bon accord entre ces deux instruments avec un coefficient 

de corrélation R²=0.86 et une pente proche de 1. Le léger écart observé peut être attribué à 

l’hétérogénéité des propriétés du nuage et  aux incertitudes instrumentales. Les points 

représentants des valeurs faibles d’extinction montent des variations relativement fortes, ce 

qui correspond aux mesures aux bords du nuage où les propriétés sont les plus hétérogènes.  
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Figure IV.12 : Comparaison des coefficients d’extinction mesurés par le PWD et le PVM à 5 

minutes de résolution. Les lignes pointillées en gras montrent les incertitudes instrumentales 

appliquées au fit linéaire. L’intervalle de confiance à 99 % de la pente a été évalué à [0.156, 

0.184]. 

 

Le biais systématique (tel que la pente d’un facteur 6 sur la figure IV.11) observé dans les 

comparaisons des concentrations et des LWCs mesurés par les différentes sondes serait 

symptomatique d’une mauvaise évaluation du volume d’échantillonnage directement lié à la 

précision du débit d’air traversant l’inlet. Dans le but de s’en rendre compte, les mesures sous 

conditions ambiantes peuvent être comparées aux mesures de la soufflerie où la vitesse 

d’échantillonnage est mieux connue qu’à l’extérieur. 

La figure IV.13.a présente les résultats du diamètre effectif sous la forme des comparaisons 

entre les trois instruments dans la soufflerie. De bons accords sont observés sur toutes les 

sondes avec des coefficients de corrélation toujours supérieurs à 0.9. La pente de la régression 

linéaire est très proche de 1, signifiant que la restitution de la taille des gouttes est cohérente 

entre les instruments et confirme donc la bonne adéquation en diamètre. 
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a.  

b.  

Figure IV.13 : Comparaison à 10 secondes des diamètres effectifs (a) et des concentrations 

(b) mesurés par les instruments de la soufflerie, c.-à-d. le CDP1, le CDP2 et le SPP. Les 

lignes pointillées en gras montrent les incertitudes instrumentales appliquées au fit linéaire. 

Les valeurs de l’intervalle de confiance à 99% sont indiquées entre crochets. 



 Chapitre 4 : Instrumentation in situ nuage, méthodologie et campagne d’intercomparaison au Puy-
 de-Dôme 
 
 

110 
 

La comparaison des concentrations des gouttes (figure IV.13.b) montre également un 

coefficient de corrélation élevé (R²=0.9), comparable aux mesures de diamètre effectif. 

Cependant, le calcul de la régression linéaire montre que les concentrations peuvent varier 

d’un facteur 2 selon les instruments. On note que ces pentes sont indépendantes de la vitesse 

de l’air dans la soufflerie. Bien que ces écarts soient moins importants que pour les 

instruments sur la plateforme, ces biais restent significatifs (supérieur à un facteur 2). Ceux-ci 

peuvent être attribués au calcul de la surface d’échantillonnage, que l’on rappelle difficile à 

estimer (voir partie I.1 de ce chapitre). Cependant, hormis les biais constants, au moins 90 % 

des points sont compris dans l’aire d’incertitude. 

Les biais entre les instruments proviennent des erreurs systématiques de l’évaluation du 

volume d’échantillonnage. Les spectromètres possèdent en effet des incertitudes dans le 

système optique comme la DOF et les différentes corrections tel que l’activité. De plus, les 

données au sol du FSSP et du FM sont affectées par des erreurs portant sur la valeur de la 

vitesse d’échantillonnage. Dans le but d’évaluer la cohérence des mesures effectuées sous 

influence de l’air extérieur avec ceux dans un environnement de vent contrôlé, la sensibilité 

des mesures en concentration doit être caractérisée selon la vitesse de l’air. Comme il a déjà 

été mentionné, toutes les mesures des instruments dans la soufflerie sont corrélées entre elles. 

Comme seule la pente de la régression linéaire varie d’un instrument à l’autre, nous avons 

choisi de comparer le FSSP et le FM uniquement avec le SPP car les principes de mesures 

sont similaires. Les résultats avec les autres instruments de la soufflerie seront identiques. 

La figure IV.14 montre la comparaison des concentrations en nombre à 10 secondes mesurées 

par les instruments du mât avec celle mesurée par le SPP, pour les quatre journées où il y a eu 

des expérimentations dans la soufflerie (c.-à-d. le 16, 22, 24 et 28 Mai). Les concentrations 

mesurées par le FM sont plutôt bien corrélées aux observations du SPP malgré des vitesses 

d’air très variables, allant de 2 à 21 m.s-1 pour le vent extérieur et de 10 à 55 m.s-1 pour la 

soufflerie. De plus, il n’y a pas de dépendance claire entre les mesures et la vitesse du vent. Le 

FM, le SPP et les CDP, en conditions de mesures coaxiales, ne semblent pas à priori dépendre 

de la vitesse de l’air (le vent pour les instruments en extérieur ; ou la vitesse appliquée dans la 

soufflerie). Cependant, un facteur 4 existe entre les concentrations mesurées par le FM et le 

SPP (facteur 3 avec le CDP1). Ces écarts peuvent être expliqués par les incertitudes sur le 

volume d’échantillonnage (comprenant les erreurs sur la DOF et la vitesse d’échantillonnage), 

les incertitudes instrumentales (qui se situent aux alentours de 20 à 30 % sur la concentration 

selon les instruments), de potentiels flux turbulents ou anisocinétiques et l’inhomogénéité du 

nuage. 
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Figure IV.14 : Concentrations à 10 secondes mesurées par les instruments sur le mât, le FM 

(gauche) et le FSSP (droite), comparées avec les mesures du SPP situé dans la soufflerie. La 

couleur des points indique la vitesse du vent extérieur. Les lignes pointillées en gras montrent 

les incertitudes instrumentales appliquées à l’ajustement linéaire. L’intervalle de confiance à 

99 % de la pente a été évalué à [0.251, 0.269]. 

 

Au contraire, les mesures à 10 secondes du FSSP mettent en évidence une variabilité élevée et 

ne montrent aucune corrélation avec les observations du SPP. De plus, à cause de la 

disponibilité des données (voir Tableau IV.1), les graphiques de corrélation du FSSP et du 

FM ne sont pas directement comparables. En effet, les données du FSSP ne sont pas 

disponibles pour la journée du 24 Mai, mais montrent une large gamme de valeur en terme de 

concentration pour le FM et le SPP, ce qui augmente la valeur de la corrélation. Cependant, 

comme le FM a été conçu pour fonctionner en conditions au sol, il n’est pas surprenant que 

les mesures du FM soient mieux corrélées avec les autres instruments, que le FSSP. A 

l’inverse, l’échantillonnage anisocinétique du FSSP mène à de forts désaccords avec les autres 

instruments. 

Les comparaisons du diamètre effectif et de la concentration montrent que les incertitudes 

liées à la calibration et au calcul du volume d’échantillonnage mènent à des biais 

systématiques, similaires en termes de concentration, extinction et LWC. Ces biais sont 

attribués à l’évaluation du volume d’échantillonnage, ceci comprend les erreurs sur la vitesse 

d’échantillonnage, la largeur du laser et la DOF. L’accord obtenu entre le FM, le SPP et le 

CDP indique que les données de ces instruments peuvent facilement être normalisées à partir 

d’un instrument de référence et grâce à une simple relation de proportionnalité valable sur la 

totalité de la campagne. Cependant, une attention particulière doit être portée aux mesures du 

FSSP qui se sont révélées dépendantes des conditions météorologiques. Le FSSP montre un 

biais variable et une concentration non corrélé aux mesures en soufflerie, ce qui laisse penser 

la présence de flux turbulents et d’une distorsion dans la distribution en taille reconstituée. 

Par conséquent, la suite de cette étude se concentrera sur la normalisation des résultats, sur la 

correction des biais ainsi que sur les effets de la vitesse de l’air (vent extérieur ou aspiration 
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dans la soufflerie) sur les mesures. Auparavant, l’étude des effets l’anisocinétisme sur les 

mesures du FSSP et le lien entre les mesures en concentration avec la vitesse de l’air et de la 

taille des gouttes sera étudié dans la prochaine section. 

 

II.3.c L’échantillonnage anisocinétique du FSSP 

Dans le but d’étudier l’influence de la vitesse du vent sur les mesures du FSSP, trois 

expériences additionnelles, comprenant le SPP installé sur le mât à côté du FSSP, ont été 

effectuées du 13 au 15 Novembre 2013. L’objectif de cet étude est d’utiliser la vitesse de 

transit fournie par le SPP pour quantifier le volume d’échantillonnage du FSSP en fonction de 

la vitesse du vent et la vitesse d’aspiration de la pompe, afin d’obtenir une meilleure 

compréhension des processus d’échantillonnage dans les inlets. 

Le SPP fournit une estimation de la vitesse d’une gouttelette passant dans le volume 

d’échantillonnage. Idéalement, cette vitesse de transit à travers le faisceau laser est identique à 

la vitesse d’échantillonnage du SPP. Ceci nous permet donc d’estimer les valeurs et les 

variations du volume d’échantillonnage, nécessaires au calcul de la concentration, en 

supposant que la vitesse de l’air soit très proche de la vitesse de la particule. Le SPP a été 

installé à la place du FSSP, sa vitesse d’échantillonnage théorique est de 9 m.s-1. Les 

instruments sur le mât ont toujours été utilisés coaxiallement avec le vent.  

Du 13 au 15 Novembre, les vitesses de vent furent comprises entre 0 et 15 m.s-1 et le LWC 

entre 0 et 1 g.m-3. Le temps de transit montre des variations relativement élevées allant de 7 à 

12 µs. Le temps de transit est théoriquement inversement proportionnel à la vitesse de transit. 

Ces valeurs correspondent à des vitesses de transit du SPP comprises entre 15 et 25 m.s-1. Ces 

vitesses sont donc plus élevées que la vitesse théorique de 9 m.s-1 qui a été prise en compte 

dans le traitement des données du SPP et du FSSP. Même si la vitesse de transit dépend de la 

distribution en taille des particules, ces différences pourraient expliquer la surestimation de la 

concentration et du LWC obtenue à partir des données des FSSPs. Une erreur sur la 

détermination de la DOF ou de la vitesse de l’air, combiné avec l’absence de calibration en 

nombre, mène donc à de potentiels biais importants même si les instruments sont toujours 

capables de reproduire correctement les variations des propriétés nuageuses. 

L’étape suivante consiste à étudier les variations du temps de transit du SPP avec la vitesse du 

vent et à la vitesse d’aspiration de la pompe. La figure IV.16 présente ces comparaisons avec 

les données moyennées à 1 minute. Le diamètre effectif mesuré par le SPP est représenté par 

la couleur des points. Cette expérience ne permet pas de mettre en évidence une relation entre 

la vitesse du vent et le temps de transit du SPP. Il faut souligner que les valeurs de diamètre 

effectif supérieur à 20 µm ont été observées pendant une relative courte période de temps 

durant laquelle la vitesse du vent était inférieure à 7 m.s-1. Les gouttes plus petites que 20 µm 

ont un temps de transit entre 6 et 14 µs alors que, pour les gouttes supérieures à 20 µm, il est 

compris entre 7 et 10 µm. Les petites particules ont tendance à suivre les lignes de courant et 

montrent donc une dispersion élevée sur le temps de transit. Ceci démontre l’anisotropie de 
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l’aspiration et la présence de turbulence. En effet, dans ces conditions non-isocinétiques et 

pour les nombres de Reynolds considérés ici (aux alentours de 2.104), des flux turbulents sont 

attendus à l’intérieur et dans la zone très proche des inlets. La figure IV.16 montre également 

que le temps de transit fluctue indépendamment de la vitesse d’aspiration de la pompe, qui est 

très stable en comparaison. Par conséquent, il n’existe pas d’explication simple pour décrire 

les valeurs absolues et les variations observées du temps de transit du SPP. 

 

 

Figure IV.15 : Comparaison entre le débit du volume d’échantillonnage du FSSP en cm3.s-1 

et la vitesse du vent en kts, d’après Choularton et al. (1986). Les données ont été moyennées 

sur 10 secondes. 

 

 

Figure IV.16 : Temps de transit du SPP en fonction de la vitesse du vent extérieur (gauche) et 

de la vitesse d’aspiration de la pompe (droite). La couleur des points indique le diamètre 

effectif mesuré par le SPP. Les données ont été moyennées sur 1 minute. 
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Sur la figure IV.15, Choularton et al. (1986) compara le débit du volume d’échantillonnage V 

du FSSP aux valeurs de vitesse du vent. Dans cette expérience, un FSSP au sol était relié à un 

ventilateur d’une vitesse d’échantillonnage de 26 m.s-1, ce qui correspond à une valeur de V 

de 8.14 cm3.s-1 sans vent extérieur. La vitesse du vent oscillait entre 10 et 20 m.s-1.  Le débit 

du volume d’échantillonnage V du FSSP augmenta de 12 à 16 cm3.s-1 avec la vitesse du vent, 

ce qui correspond à une vitesse d’échantillonnage augmentant de 28 à 51 m.s-1. Choularton et 

al. (1986) en conclut que la vitesse d’aspiration et donc le débit du volume d’échantillonnage 

sont modifiés par la pression de l’air exercée par le vent dans le tube d’échantillonnage, ceci 

s’appelle l’effet d’enfoncement (ramming effect).   

Cet effet d’enfoncement n’a pas été observé durant les expériences de Novembre 2013, 

comme le montre la figure IV.16. Tout d’abord, la vitesse d’échantillonnage était plus élevée 

que ce qui était attendu (15 ou plus au lieu de 9 m.s-1). Les résultats de la figure IV.15 

montrent que l’effet d’enfoncement n’explique ni la variabilité élevée du temps de transit du 

SPP, ni la surestimation de la concentration, à la fois pour le SPP et le FSSP. D’un autre côté, 

les variations du temps de transit mesurées par le SPP vont dans le sens des variations de la 

concentration en nombre lorsque l’on compare au PWD, observées sur les figures IV.19 et 

IV.20. En supposant que le SPP et le FSSP ait le même comportement lors d’une utilisation 

au sol, la variabilité élevée de la vitesse d’échantillonnage mène à des incertitudes 

relativement élevées sur les concentrations, les extinctions et les LWC mesurés par les FSSPs. 

C’est pourquoi la concentration et l’extinction du FSSP montrent de fortes incohérences avec 

les instruments de la soufflerie (SPP et CDPs) et le PWD. 

Sur la figure IV.17, Gerber et al. (1999) compara les mesures de LWC du FSSP et du PVM-

100 lors d’une campagne au sol. Cette étude montre l’importance de quantifier précisément la 

vitesse et la direction du vent extérieur et l’orientation des instruments. Cette étude suggère 

que le FSSP surestime la concentration à cause des trajectoires des gouttes à l’intérieur de 

l’inlet lorsque la vitesse de l’air ambiant est inférieure à la vitesse dans la région du volume 

d’échantillonnage. Un modèle de trajectoire a été utilisé pour comprendre si l’aspiration 

utilisée pour porter les gouttes à travers le tube d’échantillonnage du FSSP peut causer des 

fluctuations de la concentration au point où le faisceau laser interagit avec les gouttes. Ce 

modèle a donc été utilisé pour une vitesse d’échantillonnage de 25 m.s-1 et des vitesses de 

vent de 0 et 2 m.s-1. L’écoulement de l’air converge et donc s’accélère dans l’inlet. Dans le 

même temps, les gouttes sont incapables de suivre les lignes de courant incurvées et, à cause 

de l’inertie des gouttes, montre une tendance à s’accumuler dans la région centrale de l’inlet 

où est localisé le volume d’échantillonnage.  

La surestimation induite peut être déterminée par le facteur d’augmentation F défini comme le 

rapport entre la concentration de la région centrale de l’inlet du FSSP et la concentration 

ambiante. Ce facteur d’augmentation décroit lorsque la vitesse du vent augmente (de 0 à 2 

m.s-1) et augmente avec le rayon effectif des gouttes (de 0 à 25 µm). Pour un rayon effectif de 

25 µm, l’augmentation de la concentration est comprise entre un facteur 3.5 et 30, selon la 

vitesse du vent. Pour des gouttes de rayon effectif inférieur à 5 µm, l’augmentation ne dépasse 
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pas 10%. Le FSSP concentre les gouttes par inertie qui crée un artefact produisant de fausses 

concentrations, plus élevées que les valeurs de l’air ambiant (Gerber et al., 1999). 

 

Figure IV.17 : A gauche, lignes de courant (trait plein) et trajectoires des gouttes (trait 

hachuré) associé à une accélération du débit d’air dans l’inlet du FSSP. La vitesse extérieure 

du vent est nulle, le diamètre des gouttes est de 15 µm et l’aspiration produit une vitesse de 

l’air de 25 m.s-1 près du laser. A droite, rapport F entre les concentrations du FSSP et du 

PVM en fonction du rayon des gouttes r en µm et de la vitesse du vent, d’après Gerber et al. 

(1999). 

 

Pour comparer nos résultats avec ceux de Gerber et al. (1999), la figure IV.18 représente le 

rapport d’extinction entre le FSSP et le PWD, en fonction du rayon effectif fourni par le FSSP 

et de la vitesse du vent, pour toutes les mesures de la campagne. Le PWD a été choisi pour 

cette comparaison car il est le seul EPP à avoir fonctionné sur l’ensemble de la campagne. Les 

valeurs les plus faibles d’extinction du PWD ont été retirées des calculs afin d’éviter des 

valeurs non réalistes sur les rapports. Les rapports d’extinction ou de LWC (utilisé dans 

Gerber et al. (1999)) sont similaires en supposant que les différences sont dues à une 

quantification erronée du volume d’échantillonnage. Même si le PWD a été choisi comme 

instrument de référence, le rapport sur l’extinction est similaire au facteur d’augmentation F 

de l’étude de Gerber et al. (1999). Les résultats de la figures IV.18 montrent des valeurs 

absolues et une variabilité du rapport élevées dès lors que les valeurs de vitesse de vent sont 

faibles. Ce rapport converge vers une valeur constante d’environ 2.5 lorsque la vitesse du vent 

est supérieure à 5-6 m.s-1. Cependant, pour des vitesses de vent faibles, une augmentation de 

ce rapport en fonction de la taille de la particule peut être observée à partir de 6 µm de 

diamètre, ce qui s’accorde avec les conclusions de Gerber et al. (1999). Pour des diamètres 

inférieurs à 6 µm, l’importante dispersion des points peut révéler l’existence de potentiels flux 

turbulents dans l’inlet qui entraineraient les plus petites particules et altéreraient ainsi la 

qualité des mesures. 
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Figure IV.18 : Rapport entre les extinctions du FSSP et du PWD en fonction du rayon effectif 

des gouttes nuageuses et de la vitesse du vent extérieur, sur toute la durée de la campagne. 

 

Ainsi, un accord relativement bon entre l’effet de l’inertie sur la mesure de la concentration 

démontré par Gerber et al. (1999) et les résultats de la campagne d’intercomparaison a été 

observé. Par conséquent, des preuves ont été trouvées qui tendent à montrer que les mesures 

du FSSP en cas de vent à faible vitesse doivent être retirées du jeu de données si les variations 

ne sont pas corrélées avec les autres instruments. 

 

II.3.d Amélioration du traitement de données 

Les biais entre les instruments proviennent d’une erreur, constante sur toute la campagne, sur 

le volume d’échantillonnage, excepté pour le FSSP qui montre des problèmes d’anisotropie 

lors de l’échantillonnage. Une normalisation des données est donc possible. Pour ce faire, 

l’instrument de référence ne doit pas avoir un principe de mesure basé sur le comptage 

individuel de particules mais, au contraire, basé sur des mesures d’un ensemble de particules 

(c.-à-d. des mesures intégrées). De telles mesures sont possibles grâce au PVM et au PWD. 

La figure IV.12 met en évidence un bon accord entre les coefficients d’extinction du PVM et 

du PWD. Ces deux instruments peuvent être utilisés comme référence des valeurs absolues de 

l’extinction des particules nuageuses. Comme le PWD a été le seul instrument ayant 

fonctionné pendant toute la campagne, toutes les données ont été normalisées selon cet 

instrument. Ceci a été fait sur les données moyennées à 1 minute, en accord avec la résolution 

temporelle du PWD. 
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La figure IV.19 présente la comparaison à 1 minute entre les coefficients d’extinction 

obtenus, d’une part, par le PWD et, d’autre part, par les instruments de la soufflerie, pour les 

quatre expériences de la campagne, en fonction de la vitesse de l’air appliquée. Les résultats 

montrent de bonnes corrélations (R² supérieur à 0.7). Les pentes des courbes de régression 

correspondent au coefficient de correction à appliquer au volume d’échantillonnage des 

sondes. La dispersion des points peut être attribuée à la différence d’échantillonnage dans des 

zones différentes du nuage, l’hétérogénéité des propriétés optiques du nuage ainsi que les 

incertitudes instrumentales. Des facteurs de 0.44, 0.65 et 1.04 ont été trouvés respectivement 

pour le SPP, le CDP2 et le CDP1. Le coefficient de corrélation du CDP 1 est inférieur à celui 

des autres instruments de la soufflerie. En effet, les données du 22 Mai ne sont pas 

disponibles (voir Tableau IV.1) engendrant un nombre de points et une gamme d’extinction 

plus faibles. Puisque ces coefficients sont liés à la modification du volume d’échantillonnage, 

ils peuvent s’appliquer à la fois à la concentration, au coefficient d’extinction et au LWC 

grâce à une simple relation de proportionnalité. D’autre part, nous avons montré lors de la 

discussion de la section II.3.a que la vitesse de l’air dans la soufflerie n’a pas d’influence sur 

les mesures à partir du moment où celle-ci était prise en compte dans le calcul du volume 

d’échantillonnage. Ceci est en accord avec les résultats obtenus pour la journée du 16 Mai 

(figure IV.6) où les variations de la vitesse de l’air dans la soufflerie n’engendrent pas de 

modifications des mesures. Cependant, les mesures effectuées avec une vitesse d’air de 10 

m.s-1 ont été retirées de la base de données à cause des forts désaccords avec les observations 

du PWD (R² = 0 comparé avec le SPP et 0.4 avec le CDP1). Ceci signifie que 

l’échantillonnage est inadéquat à cette vitesse dans la soufflerie. Dans le cas de mesures de 

nuages, nous recommandons donc d’utiliser la soufflerie avec une vitesse d’aspiration 

supérieure à 10 m/s. 

La figure IV.20 présente la comparaison du coefficient d’extinction du PWD avec les 

instruments placés sur le mât durant toute la campagne, en fonction de la vitesse du vent 

extérieur. Le FM et le PWD sont corrélés malgré le fait que l’extinction du FM soit sous-

estimée d’un facteur 2 comparé aux mesures références du PWD. La figure IV.20 montre une 

très faible corrélation entre les extinctions du FSSP et du PWD. De plus, cette figure confirme 

que la vitesse du vent semble avoir une influence sur les mesures du FSSP. Plusieurs points 

correspondant à des vitesses de vent faibles montrent une forte surestimation de l’extinction 

du FSSP. Si on enlève les données correspondant à des vitesses de vent inférieures à 5 m.s-1, 

on obtient une meilleure corrélation avec R² = 0.55 et une pente de 0.4. Cette dernière valeur 

rejoint les résultats de la figure IV.18. Par contre, la régression linéaire du FM reste presque 

inchangée lorsqu’on enlève ces mêmes points de vent faible. Ceci confirme que le FSSP est 

très sensible aux conditions météorologiques et en particulier aux conditions de vent tandis 

que le système d’inlet du FM-100 permet une aspiration laminaire et minimise donc autant 

que possible ces effets d’échantillonnage anisotropique. Une fois de plus, ceci reflète le fait 

que des vitesses de vent faibles contribuent fortement à l’apparition de certains phénomènes 

physiques, comme la turbulence, qui affectent la détection des gouttelettes (voir la section 

II.3.c). 



 Chapitre 4 : Instrumentation in situ nuage, méthodologie et campagne d’intercomparaison au Puy-
 de-Dôme 
 
 

118 
 

 

 

Figure IV.19 : Coefficients d’extinction du SPP, CDP2 et du CDP1 moyennés à 1 minute 

comparés avec les mesures du PWD, pour les quatre expériences en soufflerie. La vitesse 

d’aspiration appliquée dans la soufflerie est indiquée par le code couleur. Les lignes 

pointillées en gras montrent les incertitudes instrumentales appliquées au fit linéaire. Les 

valeurs de l’intervalle de confiance à 99% sont indiquées entre crochets. 

a. b.  

Figure IV.20 : Coefficients d’extinction du (a) FM-100 et (b) FSSP  moyennés à 1 minute 

comparés avec les mesures du PWD, sur toute la durée de la campagne. Les mesures ont été 

sélectionnées sur des épisodes nuageux. La couleur des points révèle la vitesse du vent 

extérieur. Les lignes pointillées en gras montrent les incertitudes instrumentales appliquées 

au fit linéaire. L’intervalle de confiance à 99 % de la pente du FM a été évalué à [2.197, 

2.263]. 
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Le résumé des comparaisons instrumentales de la campagne est présenté sur le tableau IV.3. 

Les biais (caractérisé par la pente a) et les corrélations R² sont indiqués pour chaque 

instrument. Sur ce tableau, la corrélation est calculée lorsque les données de deux instruments 

sont disponibles aux mêmes moments (voir le Tableau 2), pour des mesures coaxiales avec la 

direction du vent et lorsque les propriétés nuageuses étaient relativement stables. Les données 

à 1 minute furent utilisées pour comparer les instruments de la plateforme mais ce sont les 

données à 10 secondes qui furent utilisées dès lors qu’un instrument de la soufflerie est 

impliqué. Cependant, à cause des résolutions temporelles des instruments décrites sur le 

Tableau IV.1, les comparaisons avec les PWD et le PVM1 furent respectivement effectuées à 

1 et 5 minutes. 

 

 

Tableau IV.3 : Résumé des comparaisons des coefficients d’extinction nuageux durant la 

campagne au PUY. Le coefficient a est la pente de la régression linéaire, le coefficient de 

corrélation R² est également indiqué. La partie surlignée en gras correspond à la 

comparaison, pour chaque instrument, avec l’instrument de référence, le PWD, les valeurs de 

a donnent donc les facteurs de normalisation. 

 

Les comparaisons entre le PVM et les instruments dans la soufflerie ne sont pas 

représentatives du fait du faible nombre de points. Les régressions linéaires des comparaisons 

avec le PWD, surlignées en orange, fournissent les coefficients à appliquer aux données pour 

normaliser les mesures de chaque instrument. Tous les instruments, sauf le FSSP, montrent 

une corrélation au minimum acceptable (R² ≥ 0.6) avec le PWD sur toute la campagne, 

indépendamment des conditions météorologiques. Les corrélations avec le PWD ne montrent 

pas de saturation pour des concentrations élevées, les phénomènes de coïncidences ont donc 

été supposés négligeables. 

Cependant, ces corrections et notamment les valeurs des différentes pentes a n’est pas 

forcément valables pour d’autres campagnes de mesure. En effet, les différents paramètres 

optiques des instruments, tel que la DOF (voir équation IV.1), sont susceptibles d’être 

modifiés lors des manipulations (calibration, nettoyage …). Il ne sera donc pas possible 

d’utiliser les corrections tel quel le facteur proportionnel du tableau IV.3 lors de la campagne 

FM 100 PVM FSSP SPP CDP2 CDP1

PWD a=2,23 ; R²=0,58 a=1,17 ; R²=0,86 a=0,35 ; R²=0,24 a=0,44 ; R²=0,86 a=0,66 ; R²=0,82 a=1,04 ; R²=0,73

FM 100 a=0,45 ; R²=0,74 a=0,15 ; R²=0,79 a=0,26 ; R²=0,61 a=0,39 ; R²=0,61 a=0,45 : R²=0,66

PVM a=0,34 ; R²=0,64 / / /

FSSP no correlation no correlation no correlation

SPP a=0,69 ; R²=0,95 a=2,06 ; R²=0,9

CDP2 a=1,37 ; R²=0,91

CDP1

Roof Wind tunnel
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CLIMSLIP. En revanche, la méthode de traitement de données fournis dans ce chapitre 

permettra une meilleure analyse de campagnes futures. 

Jusqu’à présent, seules les mesures effectuées de manière isoaxiale avec la direction du vent 

ont été analysées. Dans la section suivante, nous allons nous intéresser aux effets d’un 

échantillonnage non-isoaxial sur les mesures. 

 

II.3.e Effets de la direction du vent 

Dans cette section, nous présentons les résultats des expériences où le mât a été orienté selon 

différentes directions par rapport au champ de vent dominant. Chaque position a été 

maintenue pendant 5 minutes et le mât a été régulièrement réorienté dans la position isoaxiale 

afin de vérifier l’invariance des propriétés nuageuses. Ainsi, seul l’effet de l’orientation est 

pris en compte. Quatre séries de mesures ont été effectuées le 22 Mai. Le vent soufflait 

d’ouest en est et les propriétés des nuages furent stables durant toute la journée. Malgré son 

échantillonnage anisotropique, le FSSP fournit des expériences d’orientation fiables pour une 

vitesse de vent qui ne varie pas trop fortement. 

La figure IV.21 présente l’évolution temporelle des distributions en taille du FSSP et du FM, 

la vitesse du vent et l’angle entre l’orientation des instruments et la direction du vent sont 

indiqués. Tout d’abord, lors des mesures isoaxiales (angle égal à 0°), les distributions en taille 

restent presque inchangées pendant toute l’expérience. Le LWC et la concentration en nombre 

du FSSP sont approximativement de 1 g.m-3 et 1000 cm-3 respectivement. Des changements 

importants se produisent pour un angle de déviation supérieur à 30° pour le FSSP. La 

concentration décroit lorsque l’angle croit, avec un impact plus important sur les grosses 

gouttes (de diamètre supérieur à environ 15 µm). L’effet sur les petites gouttes est également 

observé mais pour des angles plus importants. Il semble être plus important pour des vitesses 

de vent élevées. En effet, en comparant la troisième avec la quatrième manipulation ayant des 

vitesses de vent moyennes de respectivement 7 et 3 m.s-1, la distribution en taille montre une 

chute plus importante des concentrations lorsque le vent est fort. Le FM montre le même 

comportement bien que la sensibilité soit plus faible ce qui en fait un instrument mieux 

adapter aux conditions au sol que le FSSP. 

L’impact de la direction et de la vitesse du vent sur l’efficacité des sondes à échantillonnage 

les particules nuageuses est clairement illustré sur la figure IV.22. Celle-ci montre la 

distribution en taille des gouttes moyennée sur chaque position, la vitesse de vent moyenne est 

indiquée pour chaque manipulation. Le pourcentage de perte en concentration du FSSP pour 

chaque angle par rapport aux mesures isoaxiales est présenté sur le Tableau IV.4. Ce 

pourcentage a été calculé pour la gamme entière de diamètre, pour les petites et les grosses 

gouttes, arbitrairement définies comme les gouttes de diamètre inférieur et supérieur à 14 µm. 

En moyenne, plus l’angle est élevé, plus la distribution en taille est réduite, avec une 

exception pour une vitesse de vent de 3 m.s-1. Pour des vitesses de vent moyennes de 5, 6 et 7 

m.s-1, le pourcentage total de perte calculé sur le Tableau IV.4 passe de 74, 75 et 28 % à 95, 
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96 et 98 % respectivement. Les résultats montrent aussi que pour un angle donné, le 

pourcentage augmente avec la vitesse du vent ; sauf uniquement pour le cas à 30° et 7 m.s-1 de 

vent. L’augmentation de la vitesse du vent de 3 à 7 m.s-1 induit une augmentation du 

pourcentage total de perte de 88 à 93 % pour un angle de 60° et de 95 à 98 % pour 90°. 

 

a.  

b.  

Figure IV.21 : Séries temporelles de la distribution en taille en cm-3.µm-1 du FSSP (a) et du 

FM (b) pour la journée du 22 Mai. L’angle entre la direction du vent et l’orientation du mât 

est tracé en blanc est la vitesse du vent en violet. 
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Figure IV.22 : Distribution en taille du FSSP moyennée pour chaque angle entre la direction 

du vent et l’orientation des instruments, pour les quatre manipulations du 22 Mai. La vitesse 

de vent moyenne pour chaque manipulation est indiquée. 

 

Cependant, pour une vitesse de vent moyenne de l’ordre de 3 m.s-1, la distribution en taille 

montre un très faible changement par rapport aux mesures isoaxiales. Malgré un rapport 

d’environ 4 entre un angle de 0° et de 60°, la distribution en taille possède la même forme 

quel que soit l’angle. En effet, les pourcentages de perte des particules présentés au Tableau 

IV.4 montrent de faibles différences entre les petites et les grosses particules. La distribution 

en taille pourrait donc être corrigée en appliquant un facteur de proportionnalité. Par contre, 

pour des vitesses de vent supérieures ou égales à 5 m.s-1, la forme de la distribution en taille 

change, son diamètre effectif diminuant, si l’instrument n’est pas face au vent. Le Tableau 

IV.4 montre que, dans ces cas, le pourcentage de perte des particules est presque toujours plus 

faible pour les petites particules à cause de leur inertie. Ceci signifie que la réduction des 

concentrations mesurées due à un changement de l’orientation de l’instrument est plus 

importante pour les grosses particules. Une mauvaise orientation du mât amène donc à une 

sous-estimation du diamètre effectif. Une simple correction de la distribution en taille n’est 

donc pas possible si la vitesse du vent est supérieure ou environ égale à 5 m.s-1 et l’angle plus 

grand que 30°. 
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Tableau IV.4 : Pourcentage de perte en concentration du FSSP comparé aux mesures 

isoaxiales, en fonction de la vitesse du vent et de l’angle entre la direction du vent et 

l’orientation des instruments. Pour chaque valeur de la vitesse de vent et de l’angle, ce 

pourcentage est calculé pour la gamme complète de diamètre (de 3 à 45 µm), les petites 

particules (de 2 à 14 µm) et les grosses particules (de 14 à 29 µm). 

 

 

Tableau IV.5 : Identique au Tableau IV.4, mais pour le FM-100. 

 

Le tableau IV.5 montre les résultats pour le FM. Pour les mêmes valeurs de vitesse et 

direction de vent, le FM montre des pertes en concentration constamment plus faible que pour 

le FSSP. Ceci signifie que le FM subit une perte en particules mesurées plus faible lorsque 

l’instrument n’est pas face au vent. Les variations des pertes en concentration du FM en 

fonction de l’angle et de la vitesse du vent sont moins évidentes que pour le FSSP. De plus, 

l’amplitude de ces variations est plus faible que pour le FSSP, avec un minimum à 15 % et un 

maximum à 68 %. Ceci confirme que le FM est moins sensible aux conditions de vent que le 

wind 3m/s 5m/s 6 m/s 7 m/s

total 29 74 75 28

2 to 14 µm 31 58 68 30

14 to 29 µm 25 94 86 26

total 71 88 95 93

2 to 14 µm 65 82 93 87

14 to 29 µm 80 96 99 99

total 46 95 96 98

2 to 14 µm 41 93 95 97

14 to 29 µm 55 97 99 100

30°

60 °

90°

wind 3m/s 5m/s 6 m/s 7 m/s

total 15 43 34 21

2 to 14 µm 16 32 34 21

14 to 29 µm 18 74 35 31

total 45 55 68 62

2 to 14 µm 41 44 67 50

14 to 29 µm 62 84 71 90

total 37 58 47 54

2 to 14 µm 33 59 52 52

14 to 29 µm 49 67 16 52

30°

60 °

90°
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FSSP. Les données expérimentales présentées sur le tableau IV.5 corroborent les résultats de 

modélisation effectués par Spiegel et al. (2012) qui étudièrent les pertes en particules 

échantillonnées causées par des mesures non isoaxiales pour des vitesses de vent entre 0.5 et 

6.2 m/s et une vitesse d’échantillonnage de 5.25 m/s.  

Notre étude a montré que la perte en particules du FM décroit lorsque la vitesse du vent 

augmente pour des angles inférieurs à 30° et croit avec l’angle pour des vitesses de vent 

supérieures à 5 m/s et pour des angles supérieurs à 60°. De plus, pour une vitesse de vent 

fixée, le taux de perte augmente avec la taille des particules et l’angle d’échantillonnage, sauf 

par temps calme. 
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Conclusions 
 

La mesure précise des propriétés microphysiques des nuages reste cruciale pour pouvoir 

améliorer les connaissances des processus nuageux mis en jeu et leur impact sur le climat. 

Une large variété d’instruments, basée sur divers principes de mesure, a été développée depuis 

la fin des années 1970. Cependant, des comparaisons entre ces instruments sont, aujourd’hui 

encore, nécessaires, en particulier pour comparer des mesures au sol avec des mesures 

aéroportées. Dans ce contexte, nous avons traité les données de mesures au sol et en soufflerie 

de différents instruments, effectuées pendant la campagne d’intercomparaison à la station du 

Puy-de-Dôme (1465 mètres d’altitude) en Mai 2013. Cette intercomparaison instrumentale 

s’est basée sur un FSSP, un FM, un PWD et un PVM installés sur le toit, et deux CDPs et un 

SPP dans la soufflerie. 

Les résultats ont montré de très bonnes corrélations entre les différents instruments, 

concernant la mesure du diamètre effectif et la forme de la distribution en taille. Tandis que 

les valeurs absolues du diamètre effectif sont cohérentes dans les 10 % des incertitudes 

instrumentales, les valeurs de concentration totale en nombre des gouttes peuvent diverger 

jusqu’à un facteur 5. Ces résultats étaient attendus dans cette étude compte tenu des erreurs 

existantes sur le volume et la vitesse d’échantillonnage des spectromètres. Cependant, les 

comparaisons entre les mesures au sol ou sous atmosphère contrôlée montrent de bons 

accords. Elles restent toutefois sujettes au même problème de biais sur les valeurs absolues 

des concentrations. Une méthode consistant à normaliser les données par rapport à un 

instrument fiable, qui n’utilise pas le calcul du volume d’échantillonnage dans la restitution 

des paramètres microphysiques (EPP), a été proposée. Les données ont donc été normalisées 

par rapport aux mesures du coefficient d’extinction mesuré par le PWD. Lors des 

comparaisons de ces extinctions, les résultats ont montré que les mesures ne dépendaient pas 

de la vitesse de l’air, que les instruments soient sur la plateforme ou dans la soufflerie. De 

plus, les mesures peuvent être normalisées grâce à une simple relation de proportionnalité, 

dont le coefficient est compris entre 0.43 et 2.2, valable pour toute la campagne. Les valeurs 

de ces coefficients peuvent changer d’une campagne à une autre. Cependant, le FSSP fait 

exception et s’est révélé être très sensible à la vitesse et à la direction du vent. En effet, les 

mesures du FSSP ont montré une variabilité élevée lorsque la vitesse du vent était inférieure à 

la vitesse théorique de l’air passant à travers l’inlet. La surestimation de l’extinction mesurée 

par le FSSP, comparé au PWD, montre un comportement similaire aux résultats de Gerber et 

al. (1999) qui a mis en évidence l’effet de l’inertie sur la mesure de la concentration.  

D’autre part, des expériences de changement d’orientation des instruments ont été effectuées 

grâce au mât orientable de la plateforme. L’orientation du FSSP et du FM a été modifié au 

cours du temps et formant un angle avec la direction du vent allant de 30° à 90° accompagné 

de vent dont la vitesse fut comprise entre 3 et 7 m.s-1. Ces changements d’orientation ont 

produit une perte sur la concentration des particules nuageuses échantillonnées allant de 29 à 

98 % pour le FSSP et de 15 à 68 % pour le FM. Cette étude révèle donc qu’il est nécessaire 
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d’être très critique sur les mesures nuage lorsque la vitesse du vent est supérieure ou égale à 5 

m.s-1 et que l’angle entre la direction du vent et l’orientation des instruments est supérieur à 

30°. 

La cause de la dispersion importante des mesures du FSSP a fait l’objet d’une attention 

particulière. La vitesse de transit des gouttes dans le volume d’échantillonnage a été étudiée 

en utilisant les mesures du SPP qui fut installé sur le mât pour l’occasion. Les observations du 

SPP ont montré une forte variabilité de la vitesse de transit des gouttes. Cette variabilité ne 

dépend pas des variations de l’aspiration de la pompe ou de la vitesse du vent mais elle s’est 

révélée être plus prononcée pour les petites particules. La présence de flux turbulents à 

l’intérieur de l’inlet de l’instrument pourrait être une explication plausible des écarts observés 

sur les mesures des spectromètres. Les conclusions énoncées dans ce chapitre ont été utilisées 

dans le traitement des données du FSSP lors de la campagne CLIMSLIP. 
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Chapitre 5 : Etude des 
nuages arctiques lors de la 
campagne CLIMSLIP-NyA 

 

Le changement climatique rapide couplé avec une potentielle augmentation des activités 

humaines dans la région de l’Arctique liées à l’extraction de ressources (pétrole, gaz, …), 

l’industrialisation et le commerce maritime fait de l’amélioration de la compréhension des 

phénomènes arctiques une priorité. De récentes études (par exemple Wendish et al, 2012, Law 

et al., 2014) mettent en évidence deux enjeux scientifiques majeurs participant à 

l’amplification arctique. Un premier enjeu concerne l’effet direct des aérosols anthropiques  

émis aux latitudes tempérées puis transportés en Arctique. En effet, les tendances à la 

diminution des sources de sulfates des moyennes latitudes (ayant un effet de refroidissement 

par effet parasol) combinées à l’augmentation des quantités transportés d’aérosols absorbants 

comme le BC, et l’ozone, important gaz à effet de serre, provenant en majeure partie d’Asie, 

contribueraient à environ deux tiers du réchauffement arctique observé (par exemple, Shindell 

et Faluvegi, 2009). Un deuxième enjeu correspond à l’effet indirect des aérosols, à travers la 

modification des propriétés des nuages. En effet, l’augmentation du nombre de CCN 

provoque un accroissement de la concentration des gouttes, une diminution de la taille 

moyenne des gouttes et conduit donc à une augmentation de la persistance  des nuages 

(Albrecht, 1989). Les diverses simulations et observations effectuées jusqu’à présent ont 

montré que l’interaction aérosol-nuage en Arctique aboutirait à une augmentation des 

émissions dans l’infrarouge qui participerait donc au réchauffement de la surface (Garrett et 

Zhao, 2006, Lubin et Volgemann, 2006). Cependant, les interactions complexes qui existent 

entre les aérosols, les particules nuageuses et la surface induisent des incertitudes importantes 

sur le bilan radiatif en Arctique. 

C’est dans ce cadre que s’inscrit le projet ANR CLIMSLIP (CLimate IMpacts of Short-LIved 

Pollutants in the polar region) où la contribution du LaMP porte sur l’étude des propriétés des 

nuages et l’interaction aérosol-nuage. Ce projet a donc pour ambition de réduire les 

incertitudes sur les estimations du forçage radiatif dû aux émissions anthropiques de l’ozone 

troposphérique, du méthane et des aérosols (et plus particulièrement le BC). Les résultats 

nourriront les réflexions relatives aux politiques environnementales. 
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I. La campagne CLIMSLIP-NyA : Méthodes et 

moyens de mesures 
 

I.1 Présentation et objectifs scientifiques 

 

CLIMSLIP  est un projet européen ANR de l’ESF (European Science Foundation) qui fait 

suite au succès du précédent projet POLARCAT (POLar study using Aircraft, Remote 

sensing, surface measurements and models of Climate, chemistry, Aerosols and Transport). 

L’objectif du projet POLARCAT était de caractériser les sources, le transport longue distance 

et les transformations de la pollution arrivant en Arctique. Les principaux résultats ont montré 

que les sources les plus importantes restaient confinées dans le dôme polaire. Cependant, dans 

la troposphère libre, les feux et la pollution anthropique venue d’Asie constituent la source 

principale d’aérosols transportés en Arctique. Des mesures in situ ont permis de restituer la 

distribution verticale du BC arctique et d’estimer le dépôt sec et le réchauffement local induit. 

Les émissions anthropiques d’Asie, d’Europe et dans une moindre mesure d’Amérique du 

Nord ainsi que les feux boréaux ont été identifiées comme étant les principales sources de 

précurseurs d’ozone dans la basse et moyenne troposphère pendant le printemps et l’été 2008 

(Law et al., 2014). 

L’objectif général de CLIMSLIP est d’améliorer les connaissances des impacts des polluants 

à courte durée de vie (Short Lived Pollutants SLP), ozone, aérosols et méthane sur le climat 

arctique. Les SLP, surtout le carbone suie BC et l’ozone, font l’objet d’une attention 

particulière depuis qu’ils ont été estimés avoir une contribution significative au changement 

climatique en Arctique. A cause de leur durée de vie dans l’atmosphère, qui est courte 

comparée au CO2, la réduction des concentrations atmosphériques en SLP pourrait offrir une 

rapide solution au réchauffement en Arctique où une augmentation des températures de 

surface et une diminution significative de la banquise ont déjà été observées. Une meilleure 

connaissance du forçage radiatif causé par les SLP et le méthane permettrait de guider plus 

efficacement les politiques de lutte contre le changement climatique. De telles décisions 

doivent être appuyées par de solides bases scientifiques.  

La contribution française à ce projet, CLIMSLIP-France, est le fruit de la collaboration de 

cinq laboratoires nationaux : 

- LATMOS, Laboratoire ATmosphères, Milieux et Observations Spatiales 

- LaMP, Laboratoire de Météorologie Physique 

- LGGE, Laboratoire de Glaciologie et de Géophysique de l’Environnement 

- LMD, Laboratoire de Météorologie Dynamique 

- LSCE, Laboratoire des Sciences du Climat et de l'Environnement 
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Notre étude s’inscrit dans le cadre de la tâche numéro 3 qui porte sur l’interaction aérosol-

nuage. L’objectif principal de cette tâche est d’évaluer les relations existant entre les 

propriétés des aérosols de la couche limite, les caractéristiques thermodynamiques et les 

mesures microphysiques et optiques des particules nuageuses.  La partie principale de cette 

tâche s’articule autour de la mise en œuvre d’une campagne de mesures au sol à la station du 

Mont-Zeppelin, Ny-Alesund, Svalbard, Norvège (CLIMSLIP-NyA). Cette campagne a pour 

but de caractériser les propriétés petites échelles des nuages à partir d’une instrumentation in 

situ (habituellement déployée sur avion) installée sur un mât de mesure. Ces mesures 

combinées aux mesures déjà en place en continu des propriétés des aérosols nous permettront 

d’étudier l’interaction aérosol-nuage dans cette région de l’arctique. Les mesures nuages 

pourront également être mises à profit afin d’améliorer ou de développer des paramétrisations 

et des modèles de diffusion de la lumière par les différentes formes de cristaux de glace, ce 

qui est primordial pour l’interprétation des observations satellitaires (A-Train) des propriétés 

des nuages. 

 

I.2 La station du Mont-Zeppelin 

 

La campagne de mesures CLIMSLIP-NyA s’est déroulée du 26 février au 2 mai 2012 à la 

station du Mont-Zeppelin (78°54'29"N 11°52'53"E) située au sud-ouest du village de Ny-

Alesund, sur le flanc du Mont-Zeppelin à une altitude de 474 mètres au-dessus du niveau de la 

mer. La figure V.1 situe le village de Ny-Alesund sur l’île du Spitzberg de l’archipel du 

Svalbard, la station du Mont-Zeppelin est entourée en rouge. La station a été construite et est 

entretenue par le Norwegian Polar Institute et le Norwegian Institute for Air Research 

(NILU). Cette station, photographiée sur la figure V.2, permet des mesures en continu des gaz 

à effet de serre, de l’ozone, des polluants organiques et des aérosols. Des inlets sont disposés 

sur le toit et permettent un échantillonnage des aérosols. L’accès se faisant par un téléphérique 

et au vue des conditions météorologiques dominantes, les interférences avec la pollution 

locale sont minimes. La localisation de ce site fait de l’observatoire du Mont-Zeppelin un 

endroit idéal afin de suivre l’évolution des propriétés des gaz atmosphériques et des divers 

polluants transportés sur de longues distances en Arctique. Cette station fait partie du réseau 

d’observation européen ACTRIS (Aerosols, Clouds, and Trace gases Research InfraStructure 

network). 
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Figure V.1 : Localisation de Ny-Alesund et de la station du Mont-Zeppelin (cercle rouge) sur 

Google map. 

 

Figure V.2 : Photo de la station du Mont-Zeppelin (www.npolar.no) 
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I.3 L’instrumentation 

 

L’instrumentation déployée lors de la campagne sur le site du Mont-Zeppelin vise à répondre 

aux objectifs décrits dans la partie I.1. Les instruments dédiés à la caractérisation des 

propriétés microphysiques et optiques des nuages sont installés sur un mât spécifiquement 

développé pour la campagne. Ces sondes « microphysiques » sont habituellement utilisées 

dans le cadre de mesures avions. Leur utilisation sur une plateforme au sol relève donc des 

particularités que nous avons décrites lors du chapitre 4. Depuis 2000, des mesures continues 

des propriétés physiques et optiques des aérosols sont réalisées par l’institut ITM (Department 

of Applied Environmental Science) de Stockholm. Elles seront combinées aux mesures de 

microphysique des nuages afin d’étudier l’interaction aérosol-nuage à la station. 

La station est également équipée d’un thermomètre, de deux anémomètres (mécanique et 

sonique) et d’un capteur d’humidité. D’autre part, un ballon sonde était lancé tous les jours à 

6h00 et 18h00 depuis la base de l’AWI (Alfred-Wegener-Institut) située au village de Ny-

Alesund. Il embarquait à bord des capteurs de pression, température et humidité ainsi qu’un 

anémomètre. Ces mesures nous permettent donc de connaitre la situation atmosphérique dans 

laquelle se sont développés les nuages échantillonnés. 

Afin de répondre aux objectifs et questions scientifiques, nous avons mis en place une 

instrumentation spécifique nuage en combinaison avec des mesures aérosol en continu déjà 

existantes sur le site du Mont-Zeppelin. 

 

I.3.a L’instrumentation nuage 

 Les sondes microphysiques « in situ » 

L’instrumentation nuage utilisée lors de la campagne CLIMSLIP-NyA est présentée figure 

V.3. La mesure de la partition eau/glace s’effectue grâce à la combinaison du FSSP qui 

échantillonne les particules de diamètre inférieur à 50 µm, et du CPI qui fournit les propriétés 

microphysiques et morphologiques des cristaux et gouttes précipitantes. Ces deux instruments 

permettent la restitution de la distribution en taille des particules de quelques micromètres à 

quelques millimètres. La mesure des propriétés optiques des particules nuageuses est possible 

grâce au NP. Celui-ci fournit d’importants paramètres comme la fonction de phase, 

l’extinction et le facteur d’asymétrie g qui donne une indication sur la phase dominante. Les 

mesures combinées des propriétés microphysiques et optiques sont indispensables pour tenter 

de paramétriser les relations entre elles (voir le couplage microphysique-optique au chapitre 

4). Enfin, la sonde Nevzorov permet une mesure non optique du LWC, IWC et TWC à l’aide 

d’une autre méthode de mesure : le système du fil chaud. L’utilisation de deux méthodes de 

mesure indépendantes pour estimer les propriétés microphysiques permet a priori de valider la 

qualité des données. Les détails concernant les principes de mesures, le traitement des 

données et les incertitudes sont décrits dans le chapitre 4. 
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Figure V.3 : Instrumentation nuage installé à la station du Mont-Zeppelin lors de la 

campagne CLIMSLIP-NyA. Un rappel de la gamme de taille, du principe de fonctionnement 

et des paramètres mesurés, ainsi que la vitesse d’échantillonnage théorique pour chaque 

instrument sont indiqués. 

 

Le NP, le FSSP, le CPI ainsi que la sonde Nevzorov étaient positionnés sur le mât de mesures 

présenté lors du chapitre précédent. Dans la mesure du possible, le mât était orienté face au 

vent. Les quatre instruments étaient reliés par des tubes en plastique à la même pompe.  Les 

vitesses théoriques correspondantes pour chaque sonde sont indiquées sur la figure V.3.  

L’acquisition des mesures s’est effectuée avec une résolution temporelle de 1 seconde. Le 

traitement des données du FSSP prend en compte les conclusions de l’intercomparaison au 

PUY (voir chapitre 4, Guyot et al, 2015). En revanche, l’absence d’instruments de type PVM 

ou visibilimètre nous empêche de normaliser les mesures. Cependant, il est courant avec ce 

type d’instrumentation de comparer, voire de corriger, les mesures du FSSP pendant les 
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épisodes liquides avec le NP qui ne fait pas appel à un volume d’échantillonnage et qui fait 

donc partie de la catégorie des instruments EPP (Gayet et al., 2009). On précise toutefois que 

la campagne CLIMSLIP s’est déroulée avant l’intercomparaison au PUY du chapitre 

précédent, les conclusions concernant le traitement de données ont été appliquées mais les 

recommandations instrumentales n’ont pu être suivies car établies a posteriori. 

Il convient également de noter que, lors de mesures aéroportées, la vitesse élevée de l’avion 

provoque un brisement des particules sur le bord des inlets ou sur les ailes de l’avion, ce 

phénomène est communément appelé shattering. L’échantillonnage s’en trouve donc faussé 

avec une surestimation des petites particules et une sous-estimation des grosses particules 

(voir Gayet et al., 1996, Korolev et al., 2013). Les mesures au sol possèdent l’avantage 

d’éviter le shattering compte tenu de la faible vitesse d’échantillonnage. Ainsi dans la suite du 

manuscrit, le phénomène de fragmentation artificielle des cristaux ne sera pas envisagé. Par 

contre, elles ont l’inconvénient de ne pas pouvoir « naviguer » à l’intérieur du nuage selon un 

plan de vol établi. L’observateur est donc totalement dépendant de l’altitude du nuage (couche 

liquide, couche mixte). Un profil vertical du nuage n’est pas possible même si des instruments 

comme le ceilomètre permettent de localiser la base de la couche liquide du nuage et ainsi 

d’avoir une estimation de la zone du nuage échantillonné par les instruments in situ. 

 

 Le ceilomètre (télémètre) 

Le ceilomètre, modèle CL51, fabriqué par Vaisala, est conçu pour mesurer des nuages sur une 

gamme d’altitude de 0 à 15 km ou la visibilité en cas de conditions difficiles. Il utilise la 

technologie d’un laser à diode pulsé d’un lidar à une longueur d’onde de 910 nm. Les 

pulsations laser sont envoyés verticalement dans l’atmosphère et la quantité de lumière 

rétrodiffusée causée par les nuages, les précipitations ou d’autres obscurcissements est 

analysée et permet de déduire le profil de rétrodiffusion et l’altitude de la base du nuage. Lors 

de la campagne CLIMSLIP-NyA, le ceilomètre était installé dans le village de Ny-Alesund au 

niveau de la mer. 

 

I.3.b L’instrumentation aérosol 

La veine de prélèvement installée à la station du Mont-Zeppelin permettant d’échantillonner 

les aérosols est du type Whole Air Inlet. Ce type d’inlet est chauffé ce qui permet d’éviter 

d’être bouché par le givre ou la glace et d’évaporer l’eau ou la glace condensée sur un CCN 

ou un IN. Ainsi, tous les aérosols, interstitiels ou résiduels, sont échantillonnés et mesurés à 

l’aide de l’instrumentation présentée ci-après (CPC, aethalomètre, DMPS et néphélomètre). 

Les diamètres de coupure, i.e. les diamètres pour lesquels l’efficacité d’échantillonnage est à 

50%, sont de 10 et 790 nm pour le Whole Air Inlet du Mont-Zeppelin (Tunved et al., 2013). 
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 Le CPC 3015A 

Le Condensation Particle Counter (CPC), prototype CPC 3015A commercialisé par TSI, est 

un compteur de particules d’un diamètre supérieur à 3 nm. L’air échantillonné passe dans une 

cavité poreuse, chauffée à 40° et saturée en butanol. L’air passe ensuite dans un refroidisseur 

ou condenseur à une température de 10°. Le butanol se condense alors sur les particules qui 

augmentent donc de taille, jusqu’à atteindre un diamètre environ entre 10 et 12 µm. Cette 

étape est cruciale pour la détection des particules de petite taille car les systèmes optiques 

conventionnels ne mesurent que des particules environ supérieures à 50 nm de diamètre. La 

différence de température détermine la sursaturation et donc la taille minimale de détection. 

Les gouttelettes de butanol traversent ensuite un volume éclairé par un laser où elles 

dispersent la lumière. Ces pulsations de lumière diffusée sont collectées par un photo-

détecteur puis converties en pulsations électriques qui permettent de compter le nombre de 

particules et de calculer leur concentration. Le CPC 3015A permet de mesurer des 

concentrations d’aérosols jusqu’à 105 particules/cm3 avec une précision de 10 % (TSI, 2002). 

 

 Le DMPS 

Le DMPS (Differential Mobility Particle Sizer) est composé d’un DMA (Differential Mobility 

Analyser) en série avec un CPC. Un DMA est constitué de deux cylindres concentriques entre 

lesquels est établi un champ électrique radial. Les particules chargées (naturellement ou 

artificiellement) sont introduites dans le DMA par un gaz porteur et se déplacent dans le 

DMA grâce à la tension appliquée. La sélection des particules est ensuite déterminée par la 

distance qu’elles parcourent dans le DMA. Cette distance est liée à la fois au débit d’air 

introduit dans le DMA, à la géométrie du DMA (les rayons des cylindres intérieur et 

extérieur), à la haute tension  appliquée et à la mobilité des particules, cette mobilité étant 

dépendante de la taille et de la charge des particules. Une correction est appliquée pour 

prendre en compte la probabilité de charge d’une particule en fonction de sa taille lorsque la 

population de particules est à l’équilibre de charge. La mobilité électrique devient donc 

dépendante uniquement de la taille des particules. La tension appliquée varie en fonction du 

temps pour permettre l’échantillonnage successif de différentes mobilités électriques, donc de 

différentes gammes de taille. Les particules ainsi sélectionnées sont ensuite comptées par le 

CPC qui fournit donc la concentration pour une gamme de taille donnée. En faisant varier la 

tension, on reconstruit ainsi la distribution en taille des particules d’aérosols. Le DMPS utilisé 

à la station du Mont-Zeppelin possède 22 classes de taille allant de 25 à 809 nm. 

 

 L’aethalomètre 

L’aethalomètre est un instrument permettant de mesurer la concentration en BC. L’air 

échantillonné passe à travers un filtre qui collecte la quantité d’aérosols qu’il contient. Cet 

échantillonnage est effectué sur un certain intervalle de temps régulier. Le filtre est ensuite 

éclairé par un laser et l’atténuation du faisceau laser par ce filtre est mesurée. En utilisant les 
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valeurs du coefficient d’extinction du filtre et des différents composés chimiques, on peut 

déterminer la quantité de BC du dépôt d’aérosol pour chaque mesure de temps. 

L’aethalomètre n’est donc pas très quantitatif du fait des hypothèses faites sur la composition 

chimique et des variations de l’extinction des aérosols déposés sur le filtre. Cependant, une 

augmentation de l’atténuation optique d’une période de temps à une autre est due à un 

accroissement du BC collecté. Le rapport entre la quantité de BC et le volume de l’air aspiré 

ayant passé à travers le filtre permet de remonter à la concentration moyenne de BC pendant 

la période de temps (se référer à Hansen, 2003, pour les détails). Les mesures de BC à la 

station du Mont-Zeppelin ont été effectuées par l’Institute of Nuclear and Radiological 

Science & Technology, Energy & Safety d’Athènes (Eleftheriadis et al., 2009), les données 

ont été moyennées sur 30 minutes. 

 

 Le néphélomètre 

Le néphélomètre, modèle 3563, fabriqué par TSI, a été conçu pour le contrôle à long terme de 

la visibilité et de la qualité de l’air lors d’études au sol ou aéroportées. Il mesure en continu le 

coefficient de diffusion des particules d’aérosols pour trois longueurs d’onde du domaine 

visible : 450 nm (bleu), 550 nm (vert) et 700 nm (rouge). Les aérosols sont échantillonnés à 

travers un inlet puis sont illuminés selon un angle entre 7 et 170° par une lampe à halogène. 

Le volume d’échantillonnage est vu par trois tubes photomultiplicateurs à travers une série 

d’ouvertures le long de l’axe principal. Un piège à lumière absorbe la lumière non diffusée. 

La lumière diffusée est redirigée par des miroirs et des lentilles puis passe à travers trois 

filtres, bleu, vert et rouge avant d’être mesurée (TSI, 2005). Pendant la campagne CLIMSLIP, 

le néphélomètre a été utilisé avec une résolution temporelle de 5 minutes. 

 

 

I.4 Identification des cas d’études : vue d’ensemble 

 

Les mesures in situ des propriétés des nuages se sont déroulées du 6 Mars au 2 Mai 2012. La 

figure V.4 montre les séries temporelles de la température et de l’humidité mesurées au Mont-

Zeppelin pendant cette période de temps ainsi que les épisodes de nuages en phase mixte, 

précipitation et neige soufflée. On dénombre ainsi : 

- 5 cas de mesures en présence de nuages en phase mixte, les 11 et 29 Mars et les 27, 28 Avril 

et le 1 Mai,  

-3 cas de précipitations, le 28 Mars et les 14 et 20 Avril, 

-2 cas de neige soufflée, les 23 et 31 Mars.  
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Durant la campagne, la température a varié de -20°C à -1°C, donc toujours en dessous du 

seuil de solidification, et l’humidité relative de 55 % à 100 % (un effet de seuillage se produit 

aux alentours de 95 %). On remarque que les épisodes en présence de nuages correspondent 

aux périodes d’humidité relative maximale, ce qui montre une certaine cohérence entre 

l’identification des nuages par les instruments microphysiques et les sondes météorologiques. 

 

 

Figure V.4 : Séries temporelles de la température et de l’humidité mesurées au Mont-

Zeppelin pendant la campagne CLIMSLIP-NyA. Les épisodes de nuages en phase mixte, 

précipitation et neige soufflée sont colorés respectivement en rouge, bleu et jaune. 

 

La présence de nuage lors des épisodes au cours desquelles les instruments in situ ont détecté 

des précipitations de neige ou un nuage en phase mixte est également confirmée par les 

mesures du ceilomètre présentées sur la figure V.5.  Les histogrammes représentent le nombre 

de minutes journalières pour lesquelles la base du nuage dérivée par le ceilomètre était à une 

altitude inférieure à 500m, 1000m, 2000m ou supérieure à 2000m. Ainsi, une base du nuage  

inférieure à 500m signifie théoriquement que la station du Mont-Zeppelin se trouve 

effectivement dans le nuage. On obtient au total près de 60 heures de mesure en nuage. 

A l’exception des journées du 17 et 21 Avril où le ceilomètre mesure une base du nuage en 

dessous de 500 m alors que les instruments in situ ne montrent qu’un signal très faible, la 

localisation des épisodes de nuages en phase mixte ou de précipitation correspond aux 

estimations du ceilomètre. 
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Figure V.5 : Mesures de la base du nuage par le ceilomètre installé dans le village de Ny-

Alesund. Un nuage à une altitude inférieure à 500 m englobe théoriquement la station de 

mesure. Les histogrammes représentent le nombre de minutes ou d’heures pour lesquelles la 

base du nuage était à une altitude inférieure à la valeur indiquée en légende. 
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I.5 La situation dynamique 

 

Afin de caractériser la situation dynamique à proximité de la station de mesure, le modèle 

numérique de Clark (Clark, 1977) a été utilisé. Il s’agit d’un modèle méso-échelle 

tridimensionnel à l’échelle du nuage qui est couplé avec un module de microphysique 

détaillée DESCAM (DEtailed SCAvenging Model) dont la version actuelle est décrite dans 

Flossmann et Wobrock (2010). Ce modèle, appelé DESCAM-3D, a été spécialement conçu 

pour l’étude des interactions aérosol-nuage car 3 distributions sur les 5 utilisées sont vouées à 

la description des particules d’aérosol interstitielles et résiduelles. Les 2 autres distributions 

permettent de décrire les gouttes et les cristaux de glace. A partir de radiosondages ou de 

données météorologiques comme celles fournies par le centre européen ECMWF (European 

Center for Medium range Weather Forecast) et d’une distribution en taille des aérosols, ce 

modèle, qui utilise une représentation détaillée des processus microphysiques mis en jeu, 

permet de déterminer la formation et le développement d’un système nuageux. La version 

DESCAM 3D permet donc de restituer la situation dynamique d’une parcelle. Les simulations 

ont été effectuées par le Professeur Wobrock. 

Dans ce paragraphe, nous allons décrire la situation dynamique des vents dans la région de 

Ny-Alesund obtenue grâce aux simulations de DESCAM-3D. L’initialisation du modèle a été 

effectuée à l’aide de radiosondages effectués par l’AWI. Différentes simulations ont été 

effectuées mais seuls les résultats obtenus pour la situation du 11 Mars seront détaillés car 

ceux-ci peuvent être généralisés puisque les vents dominants ont peu variés en direction et en 

intensité et les variations à faible échelle sont principalement dues à la topographie. Les 

résultats obtenus  pour la microphysique des nuages seront discutés dans la partie perspective 

du chapitre VI. 

Les figures V.6 et V.7 montrent la dynamique atmosphérique, c’est-à-dire les 3 composantes 

du vent, dans la région de Ny-Alesund, d’après les simulations de DESCAM 3D et pour le 11 

Mars. Les effets orographiques sont clairement visibles sur les simulations. Le vent dominant 

venant du sud rencontre le Mont Zeppelin et le contourne des deux côtés. La figure V.7 

montre que ces masses d’air provenant du sud sont poussées vers le haut lorsqu’elles 

rencontrent une pente du terrain ascendante et vers le bas pour une pente descendante. Ceci 

forme des mouvements dont les effets sont ressentis jusqu’à des altitudes supérieures à 2 km. 

Concernant la station de mesures, le vent horizontal est préférentiellement du sud et le vent 

vertical ne semble pas trop important.  
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Figure V.6 : Cartographie du vent vertical (couleurs, en m/s) et horizontal (flèches) au niveau 

du sol calculée par DESCAM 3D pour le cas du 11 Mars. Le vent vertical dont les valeurs 

sont positives est ascendant. Le cercle vert indique la position de la station de mesure. 

 

 

Figure V.7 : Profil du vent vertical en m/s en fonction de l’altitude et selon une coupe Nord-

Sud pour le cas du 11 Mars. Le vent vertical dont les valeurs sont positives est ascendant. Le 

cercle vert indique la position de la station de mesure. 
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II. Caractérisation in situ des propriétés 

microphysiques et optiques des hydrométéores   
 

Dans ce sous chapitre, nous allons présenter les principales propriétés microphysiques et 

optiques mesurées par les instruments nuages déployés sur le mât. Nous avons identifié 

précédemment (figure V.4) trois types de situations particulières : Les cas de nuages en phase 

mixte (MPC), les épisodes dominées par des précipitations solides et des cas de neige 

soufflée. Ces épisodes seront présentés de façon indépendante. Néanmoins, la distinction 

entre épisodes dit de nuages en phase mixte et de précipitations peut paraître parfois arbitraire. 

En effet, les précipitations observées correspondent la plupart du temps à la partie 

précipitantes d’un MPC. Elles font donc partie stricto sensu du MPC. 

La distinction porte essentiellement sur les mesures du ceilomètre ainsi que les propriétés 

microphysiques et optiques des hydrométéores. Dans les cas « MPC », les instruments ont 

mesuré les particules nuageuses des couches liquide et mixte. Dans les cas « précipitation », 

les mesures ceilomètre montrent qu’une couche liquide est présente mais se situe vers 1000 m 

d’altitude ou plus et la station de mesure est bien en dessous de la couche mixte. Ces deux cas 

ont été traités séparément car leurs propriétés sont différentes mais ils correspondent tous les 

deux à des mesures en présence de MPC. L’interprétation des mesures nuage est compliquée 

par le fait que les mesures au sol ne permettent pas d’évaluer le profil vertical du nuage. Il est 

donc très difficile de connaitre précisément la position des instruments dans le système 

nuageux, même si le ceilomètre peut parfois aider. Dans cette section, deux exemples de 

MPC, le cas du 11 et du 29 Mars, seront détaillés afin d’expliquer le traitement des données 

puis seront réutilisés dans l’étude sur l’interaction aérosol nuage. 

 

 Partitionnement eau/glace des nuages : 

La détermination de la phase thermodynamique d’un nuage peut être basée sur des critères 

liés à ses propriétés microphysiques ou à ses propriétés optiques. Afin de mettre en évidence 

ces différences de discrimination, nous avons représenté la fraction d’eau liquide ainsi que le 

facteur d’asymétrie pour des nuages considérés par la suite comme MPC.  La figure V.8 

montre le nombre d’occurrences de valeurs de la fraction liquide (LWC/TWC), dérivée des 

mesures du CPI et du FSSP, pour les mesures à 1 minute des MPC, ce qui correspond à une 

résolution spatiale d’environ 800 m. Les mesures en présence de précipitations uniquement 

n’ont pas été prises en compte sur ce graphique. Ces résultats montrent  une fréquence 

d’observation plus importante des MPC  pour des fractions liquides extrémales (proche de 0% 

ou 100%). Le minimum de la fréquence se situe entre 20 et 70 %. Ceci signifie que les MPC 

arctiques de basse altitude sont préférentiellement à dominance liquide ou glace à cette 

échelle d’observation. Ceci corrobore les conclusions de la littérature scientifique (par 

exemple, avec la même instrumentation, Gayet et al., 2009 ; Korolev et Isaac, 2006). D’autre 

part, les MPC arctiques étant généralement organisés avec une couche liquide et une couche 
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mixte à dominance glace en dessous (Morrison et al., 2012), il est logique de constater cette 

discrimination entre les deux phases sur les mesures in situ. 

D’autre part, les valeurs moyennes du facteur d’asymétrie g montrent une relation quasi-

linéaire avec la fraction liquide. Ceci souligne la cohérence entre les caractérisations 

microphysiques et optiques de la partition eau/glace. 

  

 

Figure V.8 : nombre d’occurrences (ou de minutes) et valeurs moyennes de g pour différentes 

valeurs de la fraction liquide pour les quatre cas de MPC. 

 

 

Figure V.9 : Histogramme de la phase dominante (liquide/mixte ou glace pure) en fonction de 

la température, pour les cas de nuage en phase mixte. La détermination de la phase 

dominante a été effectuée grâce au facteur d’asymétrie g mesuré par le NP, la valeur palier 

étant fixée à 0.8. 
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La figure V.9 montre la phase dominante en fonction de la température pour les cas de MPC 

et de précipitations. Les phases liquide et glace ont été discriminées selon le facteur 

d’asymétrie g, les gouttes d’eau liquide ont des valeurs typiques de g supérieures à 0.8 alors 

que les cristaux de glace ont des valeurs inférieures (Gayet et al., 2002b).  Les valeurs les plus 

basses en température correspondent aux expériences de précipitation du 14 et 20 Avril (voir 

figure V.4). De -9° à -15°, on observe une baisse de la phase liquide lorsque la température 

baisse, ceci s’explique par le fait que des processus comme la solidification et le givrage sont 

favorisés. Aux alentours de -9° à -7°, la phase liquide atteint son maximum, environ 90 %, ce 

qui correspond donc à la partie liquide du MPC. Lorsque la température augmente au-dessus 

de -7°, la proportion en phase glace augmente, cet intervalle de température appartient donc à 

la couche mixte du MPC. Celle-ci a donc une température plus élevée que la couche liquide 

qui se trouve au-dessus du fait de la chaleur latente dégagée par la solidification et la 

condensation. Cette différence de température est en accord avec la présence de turbulence et 

de mouvements convectifs observés au sein des MPC arctiques et nécessaire à la persistance 

de ceux-ci (Morrison et al., 2012). 

 

 

II.1 Les couches liquides et mixtes 

 

Dans cette section nous présentons les principales propriétés microphysiques et optiques 

obtenues lors des quatre épisodes nuageux où des mesures ont été effectuées dans la couche 

liquide et/ou mixte des nuages (Tableau V.1). Il convient toutefois de noter que les mesures 

effectuées lors de ces épisodes nuageux sont dépendantes de la  position du nuage par rapport 

à la station de mesure. (couche liquide, couche mixte ou précipitation). Même si nous avons 

vu que les valeurs absolues des mesures du FSSP et du CPI doivent être nuancées à cause de 

l’échantillonnage, les concentrations en gouttelettes mesurées par le FSSP sont faibles 

comparé à d’autres latitudes. Ces résultats sont corroborés par les mesures également faibles 

de l’extinction du NP et sont expliqués par une capacité plus faible de l’atmosphère à contenir 

de la vapeur d’eau combinée à des concentrations plus faibles d’aérosols que dans d’autres 

régions du globe (Morrison et al., 2012). Les valeurs médianes de g confirment la coexistance 

des deux phases de l’eau, avec des valeurs comprises enre 0.8 et 0.82 typiques des MPC 

(Mioche et al., 2016 ; Jourdan et al., 2010, Gayet et al., 2009). 

La journée du 1er mai ne sera pas discutée. En effet, durant cette expérience, les tubes reliant 

les instruments à la pompe se sont progressivement remplis de neige et de glace jusqu’à être 

bouchés, l’échantillonnage devenant nul. Nous allons nous focaliser dans un premier temps 

sur deux cas particuliers : les journées du 11 mars et du 29 mars qui seront plus 

spécifiquement utilisés dans l’étude de l’interaction aérosol-nuage 
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Tableau V.1 : Résumé des quatre épisodes de MPC. L’évolution des conditions 

météorologiques ainsi que les valeurs médianes des différentes mesures des propriétés 

microphysiques et optiques sont indiquées. Les valeurs entre crochets correspondent aux 

percentiles 25 et 75 des mesures à 1 minute. 

 

II.1.a Le cas du 11 Mars 

La figure V.10 montre les profils de température et vent mesurés par un ballon sonde, sur un 

émagramme. La tropopause est repérée par l’inversion de température s’opérant vers 450 mb, 

soit environ 6 km. Le gradient vertical de température est plus élevé que le gradient de 

l’adiabatique sèche (trait vert plein). Ceci signifie qu’une masse d’air ascendante, humide ou 

non, aura une température inférieure à la masse d’air déjà présente : l’atmosphère est stable. 

De plus, le gradient vertical de température est également plus élevé que le gradient de 

l’adiabatique humide (trait vert pointillé). Ceci veut dire qu’une masse d’air saturé ne pourra 

pas se déplacer verticalement malgré la chaleur latente : le nuage formé est donc de type 

stratus. Une température potentielle proche de la température de rosée signifie que les 

conditions de la condensation sont réunies. L’émagramme montre donc la présence d’un 

nuage dont le sommet se situe vers 800 mb (1500 m) et une humidité élevée jusqu’à environ 

600 mb (3500 m). On notera que plus l’altitude est élevée, plus le ballon s’est éloigné de la 

position de départ vers le nord, s’écartant ainsi de la situation au niveau du mont Zeppelin. 

L’évolution temporelle de la situation nuageuse échantillonnée lors de la journée du 11 mars 

ainsi que ses propriétés microphysiques et optiques sont représentées sur la figure V.11. Les 

mesures du ceilomètre montrent que le signal est fortement atténué et rétrodiffusé en présence 

d’une couche d’eau liquide. Il y a donc des zones où la situation à 500 m d’altitude est 

inconnue car le faisceau ne traverse pas la couche inférieure. Lorsque le faisceau a pu 

traverser, le ceilomètre est assez cohérent avec le radiosondage puisqu’il situe le sommet du 

nuage à au moins 1500 m.  La situation a évolué selon trois phases. 

La première phase correspond à la présence d’une couche d’eau liquide d’un brouillard. Le 

signal du ceilomètre est rapidement atténué par une couche nuageuse optiquement épaisse. 

Les mesures FSSP révèle la présence d’eau liquide par des pics de LWC (jusqu’à 0.1 g/m3) 

qui montrent que la station de mesure se trouve a priori dans la couche liquide du MPC 
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hétérogène. Ceci est confirmé par l’extinction mesurée par le NP (jusqu’à 30 km-1) fortement 

corrélée avec les mesures du  FSSP. Le CPI observe également la présence de cristaux de 

glace de concentration de l’ordre de 3 L-1. Enfin, les valeurs du facteur d’asymétrie dans cette 

région du nuage sont, en moyenne, supérieures à 0.83 typiques d’un signal dominé par les 

gouttelettes. 

 

 

Figure V.10 : Profil vertical de la température de rosée (trait bleu), de la température 

potentielle (trait noir) et du vent horizontal (flèche), pour le cas du 11 Mars. Ce radiosondage 

a été effectué à l’aide d’un ballon-sonde lancé à 18h00 UTC au village de Ny-Alesund. 

 

La deuxième phase correspond à la couche mixte du nuage. Les mesures du ceilomètre 

semblent indiquer que la  couche liquide se situe vers 700 mètres d’altitude (atténuation du 

signal au-delà de cette altitude). En effet, la présence de précipitations de cristaux de glace est 

confirmée par des valeurs du LWC quasi nulle ainsi que par de très faibles de valeurs  de 

l’extinction mesurée par le NP. Les valeurs de g sont globalement inférieures à 0.8 ce qui 

traduit la dominance de la phase glace. Ceci est confirmé par le CPI qui échantillonne 

uniquement des cristaux de glace de type colonnes ayant une taille moyenne d’environ 250 

µm.  
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Enfin, la troisième phase correspond à une couche de coexistence entre cristaux de glace et 

gouttelettes d’eau. Le LWC présente des fluctuations fortement hétérogènes mais qui restent 

en accord avec la variabilité de l’extinction mesurée par le NP. Bien que les valeurs d’IWC et 

de concentration mesurées par le CPI restent faibles, l’évolution du nombre de particules 

mesurées par le CPI, tracée à la figure V.12, montre que la proportion de particules sphériques 

est plus faible dans cette zone du nuage que lors du premier épisode. 

 

 

Figure V.11 : Evolution du profil du coefficient de rétrodiffusion atténuée du ceilomètre et des 

propriétés microphysiques et optiques moyennées à 1 minute mesurées par le FSSP, le CPI et 

le NP, pour l’expérience du 11 Mars. Le diamètre moyen du CPI a été calculé selon deux 

méthodes : la moyenne de la longueur et de la largeur et la longueur maximale. La station se 

trouve sur la ligne des 500 m d’altitude. 
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a)  

b)  

Figure V.12 : (a) Série temporelle de la classification de forme des particules échantillonnées 

par le CPI le 11 Mars. Chaque barre de couleur représente le pourcentage en nombre du type 

de cristal indiqué en légende. Les données ont été moyennées sur 10 minutes. Le nombre total 

de particules échantillonnées pendant ces 10 minutes est tracé par la courbe noire. Quatre 

zones différentiées par la forme de cristaux dominante sont délimitées. (b) Des exemples 

d’images CPI sont affichés pour les quatre zones.  

 

L’évolution de la classification en forme des cristaux du CPI ainsi que le LWC du FSSP, 

affichés sur la figure V.12.a permet de mettre en évidence quatre zones distinctes. La 

première correspond au premier épisode liquide avec un nombre de gouttes élevé mesuré par 

le CPI et une dominance des irréguliers concernant les cristaux. Les images CPI révèlent la 

présence de quelques gouttes précipitantes. La deuxième zone est caractérisée par une 
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concentration relativement élevée en cristaux avec une dominance de colonnes. Une partie de 

la troisième et la quatrième zone correspondent au deuxième épisode liquide, les 

concentrations en cristaux sont relativement faibles avec une dominance respectivement des 

plaques et sideplanes, et des irréguliers. D’après les mesures du CPI, le deuxième épisode 

liquide est caractérisé par un nombre plus faible de gouttes échantillonnées et une absence de 

gouttes précipitantes. Cependant, la détection de particules sphériques sur le CPI est en accord 

avec le LWC du FSSP. Les changements de dominance de forme délimités par les traits en 

pointillés indiquent plusieurs zones caractérisées par différents modes de croissance distincts 

de cristaux. Ceux-ci montrent que plusieurs conditions thermodynamiques ont existés au sein 

de la couche mixte. 

Nous avons vu que les mesures issues des différents instruments étaient cohérentes lors de 

l’identification des différentes zones nuageuses. Nous allons maintenant nous attacher à 

effectuer une comparaison plus quantitative afin de soulever quelques difficultés 

instrumentales auxquelles nous avons été confrontés au cours de cette campagne.  

 

 

Figure V.13 : Intercomparaison du LWC Nevzorov et FSSP (gauche) et du TWC Nevzorov 

calculé par la somme entre le LWC FSSP et l’IWC CPI (droite), pour la journée du 11 mars. 

Les résultats d’un fit linéaire sont indiqués, les données ont été moyennées sur 1 minute. 

 

A titre d’exemple, la figure V.13 montre la comparaison entre  les LWC et TWC mesurés lors 

du 11 mars par la sonde Nevzorov avec ceux mesurés par le FSSP ou obtenus à partir de la 

combinaison du FSSP et du CPI. Les données sont moyennées sur 1 min. On peut noter 

l’absence de corrélation entre les données Nevzorov et les données du FSSP ou du CPI. La 

sonde Nevzorov surestime largement le LWC qui atteint des valeurs trop élevées de l’ordre de 

2 g.m-3 pour ce type de nuage. Ainsi ni l’ordre de grandeur, ni la variabilité du LWC ou TWC 

ne sont correctement restitués par la sonde Nevzorov. Ces résultats incohérents et non fiables 

peuvent être expliqués par un disfonctionnement de l’appareil lorsque la vitesse 

d’échantillonnage est trop faible (pour des vitesses de l’ordre de 10 m/s). En effet, cet 

instrument destiné à des mesures aéroportées montre de fortes limites d’utilisation dans des 
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conditions au sol.  A l’exception de certains épisodes nuageux où le signal de la sonde 

Nevzorov était relativement bien corrélé aux mesures FSSP et/ou CPI, les conclusions sont 

similaires pour la plupart des autres cas d’étude. Ainsi, cet instrument ne sera plus discuté par 

la suite. 

 

Nous avons vu que le LWC FSSP et l’extinction  NP montraient des variations similaires 

(voir figure V.11). En revanche, la comparaison quantitative de ces paramètres doit être 

effectuée en prenant en compte l’orientation des instruments ainsi que la vitesse du vent 

extérieur. La figure V.14 montre les effets de la direction du vent sur les mesures. Sur la 

figure V.14.a, on remarque que le vent passe de sud à nord en l’espace de deux heures. La 

vitesse du vent reste relativement faible entre 1 et 7 m/s. Le mât ne pouvant être orienté que 

manuellement, la direction des instruments n’a pas changé. On passe donc d’un vent de face à 

un vent arrière, ce qui a des conséquences sur les mesures. La figure V.14.b montre 

l’évolution du rapport des extinctions avec l’angle de déviation de l’orientation des 

instruments par rapport à la direction du vent. On observe que lorsque l’angle de déviation est 

inférieur à 90°, l’extinction du NP est supérieure à celle du FSSP avec un rapport compris 

entre 0.5 et 1. Lorsque l’angle devient supérieur à 90°, l’extinction du NP devient inférieure à 

celle du FSSP avec un rapport plus variable allant de 1 à 2. Malgré une vitesse de vent faible 

(~ 1 m/s), le changement de la direction du vent et donc de l’angle a des conséquences 

importantes sur les mesures. Ceci diffère légèrement des résultats de l’étude instrumentale 

menée au PUY (chapitre 4), avec notamment, ici, des répercussions sur les mesures pour des 

vitesses inférieures à 3 m/s lorsque le mât n’est pas orienté face au vent.  

La comparaison des extinctions sur la figure V.14.c met en évidence la différence des 

comportements du FSSP et du NP en cas de vent de face et de vent arrière. La droite de 

corrélation appliquée aux mesures précédant le changement de direction du vent montre une 

bonne corrélation avec un R² élevé de 0.9 et une pente de 1.28. Après le changement de 

direction du vent, la corrélation devient Y=0.35X avec R²=0.46, ces deux instruments perdent 

donc en cohérence.  

La campagne d’intercomparaison instrumentale au PUY a montré que les biais sur les 

mesures du FSSP sont essentiellement liés à l’estimation du volume d’échantillonnage  et 

qu’ils sont donc identiques pour l’extinction, la concentration et le LWC. En prenant le NP 

comme référence, on aurait donc pour la journée du 11 Mars, a priori, un coefficient de 1.28 à 

appliquer aux mesures du FSSP. D’autre part, les données correspondant à des angles de 

déviation importants (changement de direction) ne seront pas prises en compte par la suite 

lors de la présentation des résultats généraux. 
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a)  

b)  

c)  

Figure V.14 : (a) Evolution de la direction du vent et de l’orientation des instruments (°), un 

angle de 0° correspondant à la direction nord. (b) Série temporelle de l’angle entre la 

direction du vent et l’orientation des instruments comparé au ratio entre l’extinction du NP et 

du FSSP. (c) Comparaison des extinctions FSSP et NP en fonction de l’angle, un fit linéaire a 

été appliqué aux mesures dont l’angle est environ égal ou inférieur à 30°. Les données ont été 

moyennées sur 1 minute. 
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II.1.b Le cas de 29 Mars 

La figure V.15 montre les profils de températures et vent mesurés par un ballon sonde, sur un 

émagramme. Comme pour le cas du 11 Mars, la tropopause se situe vers 6 km, l’atmosphère 

est stable et un nuage formé dans ces conditions est de type stratus. La température de rosée 

ne se confondant à aucun moment avec la température potentielle, le ballon sonde n’a pas 

traversé l’intérieur du nuage. Cependant, les mesures mettent en évidence une forte humidité 

jusqu’à 700 mb (3000 m) environ. 

 

 

Figure V.15 : Profil vertical de la température de rosée (trait bleu), de la température 

potentielle (trait noir) et du vent horizontal (flèche), pour le cas du 29 Mars. Ce radiosondage 

a été effectué à l’aide d’un ballon-sonde lancé à 18h00 UTC au village de Ny-Alesund. 
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Figure V.16 : Evolution du profil du coefficient de rétrodiffusion atténuée du ceilomètre et des 

propriétés microphysiques et optiques moyennées à 1 minute mesurées par le FSSP, le CPI et 

le NP, pour l’expérience du 29 Mars. Le diamètre moyen du CPI a été calculé selon deux 

méthodes : la moyenne de la longueur et de la largeur et la longueur maximale. La station se 

trouve sur la ligne des 500 m. 

 

Les mesures du ceilomètre et des instruments in situ, tracées sur la figure V.16, montrent une 

première partie (avant 10 h) composée de précipitations de cristaux de glace sous une couche 

liquide située au-dessus de 1000 m. La deuxième partie est constituée de trois épisodes 

dominés par la phase liquide où la station semble avoir pénétré la couche liquide du MPC. 

Excepté pour le troisième épisode à dominance liquide, le ceilomètre montre une forte 
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extinction entre 0 et 500 m qui peut être due à la présence d’un brouillard. Ceci nous empêche 

d’observer la zone du nuage où se trouve la station de mesure.  

Les trois épisodes à dominance liquides sont caractérisés par des valeurs de g aux alentours de 

0.83 et un signal sur le FSSP allant jusqu’à un LWC d’environ 0.2 g.m-3. On distingue la 

couche liquide vers 500 m d’altitude uniquement sur le troisième épisode. Ces trois épisodes 

montrent un signal sur le FSSP synchronisé avec une extinction et un g mesurés par le NP 

allant respectivement jusqu’à 30 km-1 et 0.82. Le CPI montre un signal faible (IWC < 0.05 

g.m-3) et variable, le troisième épisode à dominance liquide se distingue par un Dm très faible 

et une concentration élevée qui pourrait être attribué à la présence exclusive de gouttes dans la 

limite de détection de l’instrument. 

La figure V.17.a représente l’évolution en nombre de la forme des cristaux par pas de 10 

minutes ainsi que la série temporelle du LWC du FSSP. Comme pour le cas du 11 Mars, les 

épisodes à dominance liquides sont caractérisés par une mesure de particules sphériques sur le 

CPI dont le nombre détecté correspond à la variabilité du LWC FSSP. Le troisième épisode 

révèle une zone exclusivement liquide de la couche liquide du MPC, avec une forte 

concentration CPI, un diamètre Dm faible, des particules de forme sphérique et un IWC quasi 

nul. Les images CPI de la figure V.17.b montrent une absence de gouttes précipitantes et une 

dominance de plaques et de sideplanes en nombre et masse. Ces images indiquent une 

majorité de croissance par dépôt de vapeur avec par endroit un givrage partiel des cristaux. 

La figure V.18 montre les directions du vent et des instruments ainsi que les répercussions sur 

les mesures. Les instruments sont restés orientés vers le sud (180°) pendant toute la durée de 

l’expérience. Malgré quelques potentiels disfonctionnements de l’anémomètre dus à la 

solidification de l’eau sur le gyromètre et caractérisés par des plateaux, on observe, comme 

pour le cas du 11 Mars, une brusque augmentation dans les valeurs et la variabilité prises par 

le ratio entre les extinctions lorsque l’échantillonnage n’est plus isoaxial. La figure V.18.c 

compare les extinctions en fonction de l’angle, un fit linéaire a été appliqué sur le premier 

épisode liquide. On trouve une pente de 1.29 et un R²  de 0.89 très proche des valeurs 

obtenues pour l’expérience du 11 Mars. Les deux derniers épisodes liquides montrent un 

comportement totalement différent avec une pente de 0.42 et un R² de 0.39 (non montré), 

valeurs assez similaires au 11 Mars. Malgré une vitesse de vent faible de l’ordre de 1 m/s, les 

mesures effectuées avec un angle supérieur à 30 ° ne montrent pas d’accord entre le FSSP et 

le NP. Ceux-ci ont donc été écartés de l’étude et nous ne gardons pour la suite que les mesures 

du premier épisode liquide. 

D’autre part, la méthode consistant à corriger les mesures du FSSP grâce au NP semble 

concluante avec un coefficient d’environ 1.3 pouvant être appliqué au LWC, concentration et 

extinction. Cependant, le même traitement donne des coefficients plus élevés de l’ordre de 3 

pour les cas du 27 et 28 Avril, un changement important dans les calibrations des instruments 

s’est donc opéré entre le 29 Mars et 27 Avril. Cette méthode aboutit à des concentrations en 

gouttes trop élevées menant à des fractions d’activation significativement supérieures à 100 % 

pour les cas du 29 Mars, 27 et 28 Avril. Les valeurs absolues de ces mesures ne sont donc pas 

fiables. Cependant, les bonnes corrélations trouvées entre les extinctions en cas isoaxial 
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montrent que les variations sont fiables au moins pour le 11 et 29 Mars. Un travail en relatif 

reste donc tout à fait crédible. 

 

a)  

b)  

Figure V.17 : (a) Série temporelle de la classification de forme des particules échantillonnées 

par le CPI le 29 Mars. Chaque barre de couleur représente le pourcentage en nombre du type 

de cristal indiqué en légende. Les données ont été moyennées sur 10 minutes. Le nombre total 

de particules échantillonnées pendant ces 10 minutes est tracé par la courbe noire. (b) Des 

exemples d’images CPI sont affichés.  
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a)  

b)  

c)  

Figure V.18 : (a) Evolution de la direction du vent et de l’orientation des instruments (°), 

un angle de 0° correspondant à la direction nord. (b) Série temporelle de l’angle entre la 

direction du vent et l’orientation des instruments comparé au ratio entre l’extinction du 

NP et du FSSP. (c) Comparaison des extinctions FSSP et NP en fonction de l’angle, un fit 

linéaire a été appliqué aux mesures dont l’angle est environ égal ou inférieur à 30°. Les 

données ont été moyennées sur 1 minute. 
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II.1.c Analyse des propriétés microphysiques moyennes des MPC 

Nous avons vu précédemment que les propriétés des MPC pouvaient être caractérisées par 

une succession de couches à dominance liquide ou glacée. Ces hétérogénéités de phase sont à 

la fois verticales et horizontales. De par la position fixe de notre plateforme de mesure, nous 

ne maitrisons pas la localisation de nos mesures au sein des MPC. En revanche, nous 

disposons d’un jeu de données conséquent qui nous permet d’étudier les propriétés moyennes 

des MPC à la station du Mont-Zeppelin.  

La figure V.19 montre les distributions en taille mesurées par le FSSP et le CPI pour les 

quatre cas d’étude en présence de MPC. Les distributions obtenues grâce à ces deux 

instruments recouvrent une large gamme de taille de particules allant de 3 µm à 2.3 mm. Nous 

avons également indiqué la fraction liquide moyenne calculée à partir du FSSP et du CPI. On 

rappelle que les valeurs absolues de ces grandeurs ne sont pas très fiables mais un 

raisonnement en relatif est tout de même possible. Comme il a été suggéré dans les deux cas 

d’étude du 11  et 29 Mars, les mesures dont l’angle est supérieur à 30° n’ont pas été prises en 

compte dans la moyenne. 

Les distributions du FSSP montrent une tendance similaire pour les quatre cas, c’est-à-dire un 

mode vers 10 µm. L’expérience du 11 Mars se distingue par des valeurs plus faibles par 

rapport aux autres journées d’un facteur 10 environ ce qui concorde avec la valeur la plus 

faible de la fraction liquide. Ceci peut s’expliquer par une différence dans le contenu en eau 

des couches mixtes et liquides et/ou la durée où la station de mesure est restée dans la couche 

liquide. Les mesures du CPI montrent une distribution de cristaux de glace centrée sur 250 

µm environ. 

Les mesures du 11 et 29 Mars montrent la présence de gouttes précipitantes dont le diamètre 

est compris entre 15 et 50 µm environ. Les journées du 27 et 28 Avril montrent au contraire 

une nette distinction entre les gouttes et les cristaux avec deux modes clairement séparés. 

L’expérience du 28 Avril qui a également échantillonné des particules de précipitation de 

neige (voir tableau V.1) montre une distribution plus étalée vers les tailles importantes. La 

journée du 27 Avril constitue l’expérience où la distribution en goutte est la plus élevée, la 

distribution en cristaux la plus faible et la fraction liquide la plus importante. Les séries 

temporelles des propriétés microphysiques indiquent que ceci est très probablement dû au fait 

que la station de mesure était dans la couche liquide durant la quasi-totalité de l’expérience. 

Ces résultats peuvent être comparés aux dernières campagnes de mesures effectuées en 

Arctique. En s’appuyant sur les données des campagnes VERDI (Study on the VERtical 

Distribution of Ice in Arctic, 2012) et RACEPAC (Radiation-Aerosol-Cloud ExPeriment in 

the Arctic Circle,2014), les travaux de Costa et al. (2014) différencient les MPC en « régime 

de coexistence » (Coex) caractérisés par une coexistence stable des gouttelettes d’eau et des 

cristaux où RHw et RHi > 100%, des MPC en « régime de Bergeron » (WBF)  où le 

processus de Wegener-Bergeron-Findeisen est dominant, i.e RHw < 100% et RHi > 100%. 

Les nuages WBF deviennent rapidement à dominance glace où les cristaux croissent 

rapidement au détriment des gouttelettes d’eau. La PSD forme alors un plateau pour des 
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tailles comprises entre environ 10 et 100 µm accompagné de cristaux de glace de taille 

relativement élevée supérieure à la centaine de µm (élargissement de la queue de la 

distribution). De plus on peut également s’attendre à ce que les cristaux de tailles importantes 

soient de forme plutôt pristine due au mode de croissance par dépôt de vapeur d’eau. Les PSD 

obtenues pour CLIMSLIP sont majoritairement similaires à celles observées pour des nuages 

en régime Coex où la distribution des gouttes est bien marquée et plus élevée d’un facteur 106 

par rapport à la distribution en cristaux. Les mesures CLIMSLIP montrent donc que le 

processus de Wegener-Bergeron-Findeisen n’explique pas à lui seul la formation et la 

croissance des cristaux même dans le cas du 28 Avril où des précipitations de neige sont 

observées. 

 

 

Figure V.19 : Distributions en taille des particules nuageuses en cm-3.µm-1 mesurées par le 

FSSP [3-50 µm] et le CPI [15-2300 µm] et moyennées sur la durée totale de l’expérience, 

pour les quatre cas de MPC. Les valeurs moyennes de la fraction liquide sont indiquées en 

légende. 

 

Ces PSD mesurées sont similaires en variations et en valeurs absolues aux résultats 

d’Uchiyama et al. (2013) qui ont également effectué des mesures in situ au sol des nuages à la 

station du Mont-Zeppelin de Mai à Juin 2011. Cette publication conclut que la répartition 
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entre les gouttes d’eau et les cristaux de glace est dépendante de l’étape d’évolution du nuage. 

Nous soulignons ici l’importance de la position de la station dans le nuage pour 

l’interprétation.  

 

a)  

b)  

Figure V.20 : (a) Classification de forme du CPI en surface, masse et nombre pour les quatre 

cas de MPC. La couleur représente le pourcentage d’occurrence du type de cristal indiqué en 

légende. (b) Exemples d’images prises par le CPI au cours des expériences de MPC. 
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Les mesures du CPI  comprenant la classification des particules sont présentées sur la figure 

V.20. Les concentrations élevées des premières classes (environ un facteur 100 comparé aux 

classes de diamètres supérieurs), observées pour les cas du 11 et 29 Mars et principalement 

constituées de gouttes, sont responsables de la forte dominance des gouttes en nombre avec 

une valeur de 85%. Cependant, on se rend compte que ces gouttes ne représentent qu’une 

faible proportion de la masse de l’eau condensée et de la surface des particules. Pour ces deux 

grandeurs, les particules de formes irrégulières et de type plaque dominent. Ceci confirme la 

différence qu’il existe entre le mode des gouttes (~ 10µm) et le mode des cristaux (~200µm). 

L’estimation du mode de croissance des cristaux par la mesure de l’évolution de la PSD est 

confrontée à l’inconvénient du fait que la station de mesure peut changer de position dans le 

nuage (voir figure V.11 sur l’exemple du 11 Mars). Un changement sur la PSD n’est donc pas 

forcément lié à la croissance des cristaux. En revanche, les images de bonne qualité fournies 

par le CPI peuvent donner une idée sur le mode de croissance. En effet, les particules givrées 

sont synonyme de givrage, les particules régulières de croissance par dépôt de vapeur et 

l’aggrégation est révélé par des particules irrégulières montrant un assemblage entre plusieurs 

cristaux. Les images CPI, dont un échantillon est affiché sur la figure V.20.b, montrent que le 

processus d’aggrégation est négligeable, que le givrage reste faible et que la croissance par 

dépôt de vapeur est dominante pour tous les cas. Des mesures aéroportées de stratocumulus en 

phase mixte dans la région du Svalbard et dans le cadre de la campagne ASTAR 2007 (Arctic 

Study of Tropospheric Aerosol, clouds and Radiation) ont mis en évidence la forte présence 

de cristaux de formes irrégulières et de sideplanes pour une altitude d’environ 500 mètres et 

des températures avoisinant les -12°C (Gayet et al., 2009). Ces résultats sont en accord avec 

nos mesures et confirment la classification du CPI. 

 

II.1.d Analyse des propriétés optiques moyennes des MPC 

Les mesures des propriétés de diffusions réalisées par le NP nous permettent également 

d’étudier la signature optique des principales propriétés microphysiques observées des MPC. 

La figure V.21 montre les fonctions de phase ainsi que les facteurs d’asymétrie moyens pour 

les quatre cas de MPC. Les différences entre les expériences sont essentiellement perceptibles 

dans le domaine de  diffusion latérale [60°,130°]. Celle-ci augmente lorsque g diminue. Les 

valeurs de g sont comprises entre 0.74 et 0.85, ce qui est cohérent avec les résultats obtenus 

par Garrett et al. (2001). Cette figure montre également que la  diffusion latérale et g sont 

reliés aux propriétés microphysiques. En effet, on remarque avec la figure V.19 que la 

diffusion latérale augmente lorsque la fraction liquide diminue. Ainsi, la journée du 11 Mars 

montre la fraction liquide la plus faible (38 %), la diffusion latérale la plus élevée et le g 

moyen le plus bas (0.819). A l’inverse, l’expérience du 27 Avril montre la fraction liquide la 

plus élevée (94%), la diffusion latérale la plus faible et le g moyen le plus élevé (0.828). Ceci 

concorde avec les connaissances scientifiques (Gayet et al., 2009 ; Jourdan et al., 2010) et 

prouve également la bonne cohérence entre les mesures du FSSP et du NP, au moins en 

comparant les expériences les unes aux autres. Une analyse en composante principale (voir 
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chapitre 2, Jourdan et al., 2010) n’a pas pu mettre en relation la fonction de phase avec la 

morphologie des cristaux, limitant ainsi l’analyse sur le couplage microphysique optique. 

 

 

Figure V.21 : fonctions de phase normalisées moyennes mesurées par le néphélomètre polaire 

pour les deux cas de neige soufflée. La valeur moyenne de g est indiquée en légende. 

 

 

Figure V.22 : histogramme du facteur d’asymétrie mesuré par le néphélomètre polaire pour 

les quatre cas de mesure des couches liquides et mixtes. Un fit de type gaussien avec deux 

modes a été appliqué, le coefficient de corrélation est indiqué en légende. 
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L’histogramme des valeurs de g (figure V.22) met en évidence une distribution selon deux 

gaussiennes centrées vers 0.77 qui correspondraient aux mesures dans la couche mixte et 

dominée par les particules glacées et vers 0.83 pour les mesures dans la couche liquide. On 

remarque que la dispersion de la gaussienne de la couche à dominance liquide (g>0.83) est 

beaucoup plus faible que celle dominée par les cristaux de glace (g<0.8), celle-ci possède 

donc une large variété de particules aux propriétés optiques différentes. 

 

II.2 Etude des cas de précipitations 

 

II.2.a Exemple de cas caractéristique : Mesures du 14 Avril 

Lors de la journée du 14 Avril, le profil de rétrodiffusion du ceilomètre, présenté à la figure 

V.23, montre nettement une couche d’eau liquide vers 1000 m d’altitude opaque au faisceau 

laser du ceilomètre. Ceci confirme que nous sommes en présence d’un MPC mais aucune 

mesure d’eau liquide n’est possible car la couche liquide est et reste très au-dessus de la 

station. En dessous de la couche liquide, on observe des « trainées » qui correspondent à la 

précipitation de neige  qui a donc duré 24 heures.  La figure V.24 montre les résultats de la 

classification de forme des cristaux par le CPI ainsi que le nombre de particules 

échantillonnées pendant un intervalle de temps de mesure de 10 minutes. On remarque que le 

maximum de particules échantillonnées atteint seulement une valeur de 16 particules en 10 

minutes. Cette faible proportion montre le faible échantillonnage des instruments in situ pour 

les cas de précipitation principalement dû au fait que les précipitations de neige sont 

composées de cristaux de grandes dimensions en faible concentration et sont donc peu enclins 

à suivre les lignes de courant à l’intérieur de l’inlet. Cependant, pour les mesures avec une 

représentativité acceptable, le CPI montre une quantité importante en nombre des cristaux 

sous forme d’étoiles. On notera que les mesures après 4 heures le 15 Avril montrent une 

signature morphologique différente avec une large dominance de cristaux irréguliers et une 

taille des particules plus petite (non montré), il s’agit de la neige soufflée (voir paragraphe 

II.3). 
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Figure V.23 : Profil du coefficient de rétrodiffusion atténuée du ceilomètre en km-1.sr-1 pour 

les journées du 14 et 15 Avril. La station de mesure du Mont-Zeppelin se trouve 

approximativement sur la ligne d’altitude 500 m. 

 

 

Figure V.24 : Série temporelle de la classification de forme des particules échantillonnées 

par le CPI le 14 et 15 Avril. Chaque barre de couleur représente le pourcentage en nombre 

du type de cristal indiqué en légende. Les données ont été moyennées sur 10 minutes. Le 

nombre total de particules échantillonnées pendant ces 10 minutes est tracé par la courbe 

noire, une valeur faible de ce nombre indique une faible représentativité des mesures. 
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II.2.b Caractérisation microphysique 

La figure V.25 montre les distributions en taille moyennes mesurées par le CPI pour les trois 

cas de précipitation. On notera que le FSSP est aveugle pour les particules de cette taille. 

Compte tenu du faible échantillonnage du CPI mis en évidence sur la figure V.24, les valeurs 

absolues de la concentration pour chaque classe de taille ne seront pas discutées, cependant la 

forme des courbes et les variations relatives d’une journée à l’autre restent fiables. Les 

expériences du 14 et 20 Avril montrent des températures relativement froides (< -10°) et une 

PSD dont le mode est centré sur 350 µm environ. L’expérience du 28 Mars a un 

comportement différent : la température est plus élevée, aux alentours de -5° (voir figure V.4), 

la concentration en cristaux est plus élevée et le mode de la PSD se situe vers un diamètre 

plus faible, vers 200 µm, que les deux autres journées. Par contre, la base du nuage est à une 

altitude similaire pour les trois expériences, la position des instruments à l’intérieur du nuage 

ne semble donc pas expliquer les différences observées sur les distributions en taille. 

Différents processus de croissance dépendant de la température pourraient donc expliquer ces 

différences. Même si la température mesurée à la station est potentiellement différente que la 

température à laquelle se sont formés et développés les cristaux et que la sursaturation par 

rapport à la glace n’est pas évaluée, ces mesures montrent que des températures inférieures à -

10° sont plutôt favorables à la formation de cristaux de grande dimension de type étoile alors 

qu’à des températures plus élevées, ce sont des cristaux plus petits de type plaque, colonne ou 

aiguille qui dominent. Ceci est cohérent avec les travaux de  Bailey and Hallet (2009) affichés 

à la figure II.5. 

 

 

Figure V.25 : Distributions en taille des particules nuageuses en L-1.µm-1 mesurées par le CPI 

et moyennées sur la durée totale de l’expérience, pour les trois cas de précipitation. 
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a)  

b)  

Figure V.26 : (a) Classification de forme du CPI en surface, masse et nombre pour les trois 

cas de précipitation. La couleur représente le pourcentage d’occurrence du type de cristal 

indiqué en légende. (b) Exemples d’images prises par le CPI au cours des expériences de 

précipitation. 

 

La quantité importante d’étoiles est confirmée par la classification des images fournies par le 

CPI et présentée sur la figure V.26.a. Si ces mesures montrent que les étoiles ne sont pas 

majoritaires en nombre, elles représentent plus de la moitié de la surface et de la masse totale 

des cristaux. Cependant, les images de cristaux montrées sur la figure V.26.b révèlent que la 
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forme dominante n’est pas identique pour toutes les journées. Les expériences du 14 et 20 

Avril sont dominées par les étoiles alors que la journée du 28 Mars montre une majorité de 

cristaux irréguliers ou de type plaque. La concentration est plus élevée d’environ un facteur 5 

pour le 28 Mars. D’autre part, les images CPI montrent principalement des cristaux 

individuels non givrés. Le mode de croissance est donc presque exclusivement caractérisé par 

un processus de diffusion de vapeur d’eau. 

La caractérisation microphysique des épisodes de précipitation met donc en avant un diamètre 

de particules plus important que pour les couches liquides et mixtes. Malgré le cas du 28 

Mars, la morphologie des cristaux semble être dominée par la forme en étoile. Cette 

caractérisation, combinée aux mesures du ceilomètre, nous permet également de mieux 

identifier les différents épisodes d’une expérience. Par exemple, elle a été utilisée pour 

détecter le passage progressif de la station de mesure de la couche mixte vers la couche de 

précipitation pour le cas du 28 Avril (voir tableau V.1). 

 

 

II.2.c Caractérisation optique 

La figure V.27 montre les fonctions de phase moyenne des cas de précipitations. Celles-ci 

présentent une diffusion latérale plus importante que pour les mesures de la couche mixte et 

liquide. Le facteur d’asymétrie est inférieur à 0.79 typique des particules glacées (voir 

chapitre 3). Cependant, des différences non négligeables sont observées selon les cas. Celles-

ci sont probablement dues à la variabilité de la morphologie des cristaux. Cependant, 

l’analyse en composante principale n’a pas permis de discriminer les caractéristiques de la 

fonction de phase en fonction de la forme. Ceci peut s’expliquer par le faible taux 

d’échantillonnage pour les cas de précipitation. 

L’histogramme des mesures du facteur d’asymétrie pour les trois expériences, tracé à la figure 

V.28, montre un comportement gaussien centré sur une valeur 0.78 avec un coefficient de 

corrélation très élevé. Les propriétés optiques des cas de précipitation sont donc très similaires 

et les mesures de g sont cohérentes avec les valeurs classiques des particules de glace. 
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Figure V.27 : fonctions de phase normalisées moyennes mesurées par le néphélomètre polaire 

pour les trois cas de précipitation. La valeur moyenne de g est indiquée en légende. 

 

 

Figure V.28 : Histogramme du facteur d’asymétrie mesuré par le néphélomètre polaire pour 

les trois cas de précipitation. Un fit de type gaussien a été appliqué, le coefficient de 

corrélation est indiqué en légende. 
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II.3 Neige soufflée 

 

Les mesures au sol ont également permis de collecter de la neige remise en suspension dans 

l’atmosphère par le vent, appelée neige soufflée. Outre la caractérisation microphysique 

permettant de reconnaitre ce type d’épisode, la mesure de la fonction de phase peut être 

utilisée comme référence pour développer des paramétrisations des propriétés de diffusion 

simple de la neige. 

 

II.3.a  Exemple de cas d’étude : Le cas du 31 Mars 

Le profil de rétrodiffusion du ceilomètre et la série temporelle de la forme des particules 

mesurées par le CPI lors de l’expérience du 31 Mars sont respectivement tracés sur les figures 

V.29 et V.30. Le ceilomètre indique nettement un ciel clair alors que le CPI échantillonne de 

nombreuses particules, allant jusqu’à un taux de 35 particules par minute. Celles-ci ne 

peuvent donc provenir que de la neige soufflée. Les mesures CPI montrent une large 

dominance des cristaux irréguliers, près de 90 % des cristaux et un nombre de cristaux 

détectés très élevé comparé aux cas de précipitation. La représentativité des mesures CPI est 

donc plus élevée. 

 

 

Figure V.29 : Profil du coefficient de rétrodiffusion atténuée du ceilomètre en km-1.sr-1 pour 

l’expérience du 31 Mars. La station de mesure du Mont-Zeppelin se trouve 

approximativement sur la ligne d’altitude 500 m. 
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Figure V.30 : Série temporelle de la classification de forme des particules échantillonnées 

par le CPI le 31 Mars et 1 Avril. Chaque barre de couleur représente le pourcentage en 

nombre du type de cristal indiqué en légende. Les données ont été moyennées sur 10 minutes. 

Le nombre total de particules échantillonnées pendant ces 10 minutes est tracé par la courbe 

noire, une valeur faible de ce nombre indique une faible représentativité des mesures. 

 

II.3.b Propriétés microphysiques des épisodes de neige soufflée 

La figure V.31 montre les distributions en taille moyennes mesurées par le CPI pour les deux 

cas de neige soufflée. Le FSSP observe un signal mais, comme  le traitement utilise 

l’hypothèse que les particules sont sphériques, les mesures ne sont pas fiables (Fevbre et al., 

2012) et ne seront pas discutées. La forme et l’amplitude des distributions en taille sont 

similaires pour les deux expériences, avec un diamètre moyen de 150-200 µm pour une 

concentration maximale d’environ 10-2 L-1.µm-1. La classification en forme, affichée sur la 

figure V.32, montre une très large dominance des cristaux irréguliers tant en nombre, en 

surface ou en masse, avec un pourcentage d’environ 90% des cristaux. Ces deux 

caractéristiques forment la signature microphysique de la neige soufflée. Même si la remise 

en suspension dans l’air des cristaux peut en modifier la forme par des chocs, on considère 

que les cristaux échantillonnés reflètent les précipitations déposées et vieillies depuis 

plusieurs jours. Ainsi, les expériences de neige soufflée sont une excellente occasion de 

mesurer les propriétés de la neige arctique. L’expérience du 23 Mars s’est déroulée en nuage 

(voir figure V.5) mais a pu être catégorisée dans les cas de neige soufflée grâce à cette 

caractérisation.  
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Figure V.31 : Distributions en taille des particules nuageuses en L-1.µm-1 mesurées par le CPI 

et moyennées sur la durée totale de l’expérience, pour les deux cas de neige soufflée. 
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a)  

b)  

Figure V.32 : (a) Classification de forme du CPI en surface, masse et nombre pour les deux 

cas de neige soufflée. La couleur représente le pourcentage d’occurrence du type de cristal 

indiqué en légende. (b) Exemples d’images prises par le CPI au cours des expériences de 

neige soufflée. 

 

II.3.c Propriétés optiques des épisodes de neige soufflée  

La figure V.33 montre les fonctions de phase moyennes des cas de neige soufflée. La forme 

des courbes est semblable aux cas de précipitation, typique de la glace, mais avec des valeurs 

de g légèrement plus faibles. L’histogramme des valeurs de g, tracé à la figure V.34, montre 

une forme gaussienne, mais, comparé aux cas de précipitations, la dispersion est plus faible, le 

nombre d’occurrences est plus élevé malgré le fait que le nombre d’expériences et d’heures de 

mesures soient plus faibles, et la courbe est centrée sur une valeur plus faible proche de 0.77. 
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Figure V.33 : fonctions de phase normalisées moyennes mesurées par le néphélomètre polaire 

pour les deux cas de neige soufflée. La valeur moyenne de g est indiquée en légende. 

 

 

Figure V.34 : histogramme du facteur d’asymétrie mesuré par le néphélomètre polaire pour 

les deux cas de neige soufflée. Un fit de type gaussien a été appliqué, le coefficient de 

corrélation est indiqué en légende. 
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 Application des mesures optiques de neige soufflée  

Dans les modèles de climat et de prédiction numérique du temps, les paramétrisations de 

l’albédo de la neige sont souvent semi-empiriques et ne spécifient pas la forme des grains de 

neige (Wang et Zeng, 2010). Dans beaucoup d’études, l’approximation des grains de neige 

sphériques est encore utilisée dans les calculs de l’albédo et du transfert radiatif du fait de la 

commodité de la théorie de Mie. Cependant, les propriétés de diffusion simple des particules 

non sphériques, comprenant l’albédo de diffusion simple ω et la fonction de phase, peuvent 

être notablement différentes de celles des sphères (Aoki et al., 2011). 

 

 

Figure V.35 : Comparaison fonctions de phase modélisées et la référence (en gris) pour (a) 

les fractals de Koch déformées (1), les sphères gaussiennes (2) et les aggrégats de colonnes 

(3), (b) les trois meilleurs combinaisons de deux formes et (c) les trois meilleurs 

combinaisons de trois formes. Les nombres entre parenthèses indiquent la valeur de g et de la 

fonction coût (cost). Les figures d à f montrent les différences correspondantes par rapport à 

la référence, d’après Räisänen et al. (2015). 

 

Les travaux de Räisänen et al. (2015) proposent de nouvelles paramétrisations de 

modélisation des SSP (Single Scattering Properties) de la neige basées sur des particules non 

sphériques. Les formes utilisées dans ces calculs ont été déterminées par les mesures in situ de 

fonction de phase de la neige soufflée de la campagne CLIMSLIP. Ainsi, les figures V.35.a, b 

et c montrent les meilleurs ajustements obtenus par différentes fonctions de phase modélisées 

à partir de plusieurs formes ou combinaisons de formes par rapport à la moyenne des 
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fonctions de phase du 23 et 31 Mars, servant de référence. Les formes comprennent des 

fractales de Koch déformées (Macke et al., 1996), des sphères gaussiennes (Nousiainen et 

Muinonen, 1999) et des agrégats de plaques, de colonnes, des droxals ou des bullet rosettes. 

Les nombres entre parenthèses donnent la valeur de g et de la fonction de coût qui quantifie 

l’écart entre fonctions de phase de référence et modélisées. Les figures V.35.d, e et f montrent 

les différences entre fonctions de phase modélisées et la référence pour les différentes 

combinaisons. La fonction de phase simulée correspondant à la fonction de coût la plus faible 

donne la combinaison de forme optimale (OHC pour Optimized Habit Combination) qui 

reproduit le mieux les propriétés optiques mesurées. La OHC obtenue est constituée de 

droxals (32 %), d’aggrégats de plaques (30 %) et de fractales de Koch (38 %) et est 

représentée par la courbe 7 sur la figure V.35. 

 

 

Figure V.36 : Albédo d’une couche de neige semi-infinie pour un rayonnement incident dont 

le cosinus de l’angle zénithal µ0=0.5, en fonction de la longueur d’onde λ et de la taille des 

grains de neige rvp, pour (a) les valeurs de référence calculées pour la OHC (couleurs) et les 

valeurs de la paramétrisation optique de la neige (contours). Différences entre (b) la 

paramétrisation et la référence, (c) les fractals de Koch déformées et la référence et (d) les 

sphères et la référence, d’après Räisänen et al. (2015). A noter que les échelles de couleur 

varient d’un graphique à l’autre, d’après Räisänen et al. (2015). 
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Afin de comparer les SSP (Single-Scattering Properties) issues de paramétrisations avec celles 

issues de mesures in situ, les SSP de la OHC ont été calculées grâce au code de transfert 

radiatif DISORT (DIScrete Ordinates Radiative Transfer program for a multi-layered plane-

parallel medium) (Stamnes et al., 1988). Les résultats ainsi obtenus serviront de référence. En 

parallèle, les SSP ont été calculées à partir d’une paramétrisation développée pour des 

longueurs d’onde λ allant de 0.2 à 2.7 µm et des rayons de grains de neige rvp allant de 10 à 

2000 µm. Les équations de cette paramétrisation proviennent des travaux de Van 

Diedenhoven et al. (2014). Celles-ci possèdent des coefficients qui sont modulables selon la 

forme des cristaux et qui ont été déterminés en fittant la OHC. Les figures V.36.a et b 

montrent la comparaison entre les albédos calculés selon ces deux méthodes en fonction de λ 

et de rvp. Les résultats montrent un très bon accord entre la référence et la paramétrisation, les 

différences entre les deux sont inférieures à 0.005 et sont concentrées dans la zone des 

grandes longueurs d’onde et des petits rayons. Les autres SPP calculées que sont l’efficacité 

d’extinction Qext, le facteur d’asymétrie g et la fonction de phase montrent des comparaisons 

similaires. En comparaison, les figures V.36.c et d présentent les différences entre les albédos 

calculées pour des fractals de Koch déformées et des sphères avec l’albédo de référence. Ces 

différences atteignent des valeurs maximales de 0.01 et 0.08 respectivement pour les fractals 

et les sphères et sont étendus sur un domaine de longueur d’onde et de rayon beaucoup plus 

large. Ceci met en évidence la précision gagnée en prenant mieux en compte la morphologie 

des grains de neige (Räisänen et al., 2015). 

 

 

III. L’interaction aérosols nuage 
 

Comme nous l’avons vu dans le chapitre 3, l’augmentation de la quantité d’aérosols conduit à 

une diminution de  la taille et une augmentation de  la concentration des particules nuageuses. 

En Arctique, ceci engendrerait une rétroaction positive qui alimenterait le réchauffement de la 

surface. D’autre part, trois nouvelles conséquences de cette augmentation ont été postulées : 

l’effet de glaciation qui augmenterait la quantité de cristaux, l’effet indirect de givrage qui 

abaisserait l’efficacité de givrage et l’effet thermodynamique qui réduirait la production 

secondaire de cristaux.  

L’objectif de cette partie est de discuter ou quantifier ces effets de l’interaction aérosols nuage 

dans le cadre de la campagne CLIMSLIP. Pour cela, nous allons dans un premier temps 

comparer les deux cas d’étude dont nous avons déjà présenté les propriétés nuageuses : 

l’expérience du 11 Mars et du 29 Mars, qui seront respectivement les cas «propre », avec des 

sources d’aérosols locales, et « pollué » avec des sources d’aérosols transportées depuis des 

régions à fortes émissions anthropiques. L’analyse sera appuyée par les mesures nuages, 

aérosols et BC ainsi que sur les résultats combinés des modèles FLEXPART (FLEXible 

PARTicle dispersion model) et WRF (Weather Research and Forecasting). Dans un second 
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temps, l’effet indirect des aérosols sera quantifié notamment grâce à l’aide des mesures in situ 

nuage et du néphélomètre aérosol, afin d’être comparé à la littérature. 

 

 

III.1 Le modèle FLEXPART 

 

FLEXPART est un modèle lagrangien de dispersion qui simule le transport longue distance et 

à méso-échelle, la diffusion, la déposition sèche et humide et la décroissance radioactive de 

différents traceurs à partir des sources d’émission. FLEXPART calcule les trajectoires d’un 

grand nombre de parcelles d’air infiniment petites ou particules pour décrire le transport et la 

diffusion des traceurs atmosphériques. Ce modèle permet donc d’estimer l’origine des masses 

d’air arrivant en un point donné, en remontant jusqu’à 12 jours. Ce modèle est décrit en 

détails dans Stohl et al. (1998), Stohl et Thomson (1999) et Stohl et al. (2005). Pour ces 

calculs de rétrotrajectoires, FLEXPART a besoin d’un modèle de météorologie générale qui 

décrit la circulation atmosphérique. Les modèles d’ECMWF (European Center for Meso-scale 

Weather Forecast) sont généralement employés pour FLEXPART. Nous avons choisi ici 

d’utiliser les résultats du modèle de météorologie à méso-échelle WRF qui sont plus précis 

pour la région du Svalbard. En plus des rétrotrajectoires des masses d’air, FLEXPART peut 

estimer l’origine du monoxyde de carbone CO, ce qui donne une indication sur l’origine de la 

pollution anthropique transportée jusqu’au Svalbard. 

La sortie du modèle FLEXPART est une distribution en trois dimensions de la sensibilité 

d’émission potentielle (PES pour Potential Emission Sensitivity), sur une grille avec des 

cellules de résolution 1° longitude * 1° latitude. La grandeur de la PES est exprimée en s/kg, 

ce qui correspond au temps de résidence de la particule d’air dans une cellule donnée. C’est 

une mesure, pour le rapport de mélange simulé au récepteur, de ce qu’une source d’une 

cellule donnée  émettant 1 kg/s produirait. La PES peut être intégrée par colonne entière 

d’atmosphère. Si cela ne donne aucune information sur la distribution verticale de la PES, elle 

révèle le parcours géographique que la particule d’air a emprunté jusqu’au récepteur. 

Généralement, les PES sont tracées pour les couches les plus basses de l’atmosphère, ici le 

premier kilomètre, qui sont alors appelées « Footprint PES » (FPES). En effet, les résultats ne 

sont pas très sensibles à la hauteur du FPES tant que celle-ci englobe la couche limite. De 

plus, combiné aux cadastres d’émissions des polluants anthropiques, exprimées en kg/s, 

FLEXPART reconstitue la contribution géographique potentielle des sources anthropiques 

pour les traceurs tel le CO, NO2, SO2 et BC, appelée PSC pour Potential Source 

Contribution. Le résultat obtenu donne la contribution de la masse en kg du traceur par kg 

d’air, pour chaque cellule, ayant atteint le récepteur. 
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III.2 Le cas « propre » du 11 Mars 

 

III.2.a Caractérisation des propriétés physiques des aérosols 

Nous étudierons dans cette partie la capacité des aérosols à se comporter en CCN à l’aide des 

mesures aérosols de la station. Les propriétés des nuages pour le 11 Mars sont décrites dans la 

partie II.1.a. 

La figure V.37 représente l’évolution des concentrations mesurées par le DMPS, le CPC et le 

FSSP. La fraction d’activation Fa, définie comme le pourcentage d’aérosols ayant servi de 

CCN (Abdul-Razzak et al., 1998), est calculée par le rapport entre la concentration du FSSP 

et du CPC : 

 

𝐹𝑎 =
𝑁𝑑𝑟𝑜𝑝

𝑁𝑎𝑒𝑟𝑜𝑠𝑜𝑙
=

𝑁𝐹𝑆𝑆𝑃

𝑁𝐶𝑃𝐶
                                 (Équation V.1) 

 

Une Fa égale à 1 signifie que tous les aérosols dans la gamme de détection du CPC ont été 

activés en gouttelettes. On définit également le diamètre d’activation Da comme le diamètre à 

partir duquel tous les aérosols sont activés, en supposant que l’effet de la chimie de l’aérosol 

soit négligeable. Da est calculé ici comme le diamètre du DMPS pour lequel la concentration 

totale du DMPS est égale à la concentration totale du FSSP : 

 

∑ 𝑛𝐷𝑀𝑃𝑆(𝐷) =  𝑁𝐹𝑆𝑆𝑃
𝐷𝑎
𝐷𝑚𝑎𝑥

                          (Équation V.2) 

 

La concentration moyenne en BC mesurée par l’aethalomètre, donnant une indication de la 

pollution anthropique de la masse d’air, est également affichée. Le DMPS a cessé de 

fonctionner à partir de 7h30 jusqu’au lendemain. Cependant, les grandeurs mesurées par 

l’aethalomètre, le néphélomètre aérosol et le CPC sont quasi-constantes durant toute la 

matinée du 11 Mars. On peut raisonnablement émettre l’hypothèse que les propriétés des 

aérosols sont constantes pendant cette période. On suppose donc que la distribution taille du 

DMPS moyennée sur la période précédant l’épisode liquide représente correctement les 

propriétés microphysiques des aérosols pour la matinée. Cette distribution est tracée sur la 

figure V.38. A partir de midi, les aérosols sont lessivés par les précipitations, la concentration 

du CPC chute et reste faible pour le reste de la journée du 11 Mars. Avec la mauvaise 

orientation des instruments nuage, ceci constitue la deuxième raison pour laquelle le 

deuxième épisode liquide ne sera pas discuté. 

On rappelle que le FSSP fournit des valeurs absolues peu fiables, donc les valeurs de la 

concentration en gouttes, de Fa et de Da sont discutables, mais un travail en relatif est possible 
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(chapitre 4). C’est pour cette raison que le raisonnement de cette section s’articule sur une 

comparaison de deux cas d’études. 

 

Figure V.37 : Séries temporelles des concentrations en aérosols mesurées par le DMPS et le 

CPC, et en gouttes par le FSSP, et de la fraction d’activation, pour le 11 Mars. Les mesures 

du DMPS ont été divisées en trois : la concentration totale [25 - 809 nm], supérieure à 50 nm 

[50 – 809 nm] et supérieure à 100 nm [100  –  809 nm]. La courbe rouge correspond à la 

fraction d’activation avec une moyenne glissante de 5 minutes. La concentration en BC 

mesurée par l’aethalomètre moyennée sur l’épisode liquide est indiquée dans l’encadré. 

 

 

Figure V.38 : Distribution en taille du DMPS moyennée sur la matinée du 11 Mars 
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Les mesures du DMPS montrent une distribution en taille bimodale avec un mode Aitken 

prononcé. Ces particules de taille inférieure à 100 nm représentent environ la moitié du 

nombre total d’aérosols, qui atteint 110 particules par cm3, ce qui représente le même ordre de 

grandeur que le mode accumulation (particules de taille > 100 nm). Compte tenu des 

processus de transport qui provoque préférentiellement un élargissement des particules 

transportées (voir chapitre 3), ces petites particules proviennent majoritairement de sources 

locales. Le CPC affiche une concentration relativement faible et peu variable entre 100 et 130 

particules par cm3 pendant l’épisode liquide. La concentration massique de BC atteint une 

moyenne durant l’épisode liquide de 22.6 ng.m-3, les variations semblent faibles malgré une 

résolution temporelle de 30 minutes environ. Le FSSP montre une concentration en gouttes 

inférieure ou égale à 100 cm-3, ce qui aboutit à une fraction d’activation environ comprise 

entre 60 et 80 % et un diamètre d’activation moyen vers 150 nm, pour les portions où les 

instruments sont clairement dans la partie liquide du MPC. En comparaison, les Da mesurés 

au PUY par Asmi et al. (2012) sont comprises entre 60 et 70 nm selon le type d’aérosol. 

Cependant, cette publication précise que ces valeurs sont dépendantes des variations de 

température. 

Cette journée semble faire partie dans les cas « propres » où la masse d’air a été peu 

influencée par la pollution anthropique transportée jusqu’en arctique, comme le montre la 

concentration importante des particules du mode Aitken. Cette conclusion provenant des 

mesures doit cependant être corroborée par les simulations FLEXPART de rétrotrajectoires 

des masses d’air. 

 

III.2.b Les rétrotrajectoires FLEXPART-WRF 

Les figures V.39 et V.40 représentent respectivement la FPES sur 12 jours et la PSC du CO 

pour la masse d’air arrivant sur la station de mesure le 11 Mars entre 9h et 12h. Les 

rétrotrajectoires montrent que les sources d’aérosols sont majoritairement locales, le transport 

longue distance d’aérosols anthropiques semble limité. La carte de la PSC en CO montre une 

origine anthropique largement dominée par l’Europe du Nord : Scandinavie, Danemark, nord 

de l’Allemagne, Pays-Bas, Belgique, Angleterre et nord de la France. L’expérience du 11 

Mars constitue notre cas « propre » avec une faible influence de la pollution anthropique de 

l’Europe du Nord. Ceci est compatible avec les résultats des mesures nuage et aérosol et, 

puisqu’il nous faut travailler en relatif, doit être comparé à un cas « pollué ».  
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Figure V.39 : Rétrotrajectoire FPES  en ns/kg de FLEXPART-WRF sur 12 jours de la masse 

d’air arrivant sur la station du Mont-Zeppelin le 11 Mars entre 9h et 12h et à une altitude 

comprise entre 0 et 1 km. 

 

Figure V.40 : PSC calculée par FLEXPART à partir de la FPES de la figure V.39 pour le 

CO, en kg de CO par kg d’air. 
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III.3 Le cas « pollué » du 29 mars 

 

III.3.a Caractérisation des propriétés physiques des aérosols 

La figure V.41 présente les séries temporelles des mesures en concentration du DMPS, CPC 

et FSSP pour le premier épisode liquide de la journée du 29 Mars. La concentration totale 

mesurée par CPC est légèrement au-dessus de 200 particules.cm-3 puis baisse jusqu’à 120 

particules.cm-3 probablement à cause du lessivage. La concentration en gouttes de la couche 

liquide atteint environ 150 particules.cm-3 et la concentration massique en BC moyennée sur 

toute la durée de l’épisode est de 65.8 ng.m-3. La fraction d’activation reste globalement aux 

alentours de 80 % mais monte jusqu’à 100 % à la fin de l’épisode et le diamètre d’activation 

varie autour d’une valeur de 150 nm. Les mesures du DMPS montrent que 90% des aérosols 

font partie du mode accumulation. La distribution en taille des aérosols mesurée par le DMPS, 

moyennée sur cette expérience et tracée sur la figure V.42, confirme la présence des deux 

modes mais révèle que le mode accumulation est dix fois plus élevé que le mode Aitken. 

 

 

Figure V.41 : Séries temporelles des concentrations en aérosols mesurées par le DMPS et le 

CPC, et en gouttes par le FSSP, et de la fraction d’activation, pour le 29 Mars. Les mesures 

du DMPS ont été divisées en trois : la concentration totale [25 - 809 nm], supérieure à 50 nm 

[50 – 809 nm] et supérieure à 100 nm [100  –  809 nm]. La courbe rouge correspond à la 

fraction d’activation avec une moyenne glissante de 5 minutes. La concentration en BC 

mesurée par l’aethalomètre et moyennée sur l’épisode liquide est indiquée dans l’encadré. 
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Figure V.42 : Distribution en taille du DMPS moyennée sur le premier épisode liquide  du 29 

Mars. Les bars représentent les incertitudes du DMPS. 

 

En comparant avec le cas du 11 Mars, les concentrations en aérosols et en gouttes sont plus 

élevées et la concentration massique en BC est environ trois fois plus importante pour le cas 

du 29 Mars. De plus, le mode accumulation est également plus important, ce qui signifie que 

la masse totale des aérosols est largement supérieure pour le cas du 29 Mars. D’après les 

travaux de Quennehen et al., 2012, ceci montre que le transport d’aérosol émis à des latitudes 

plus basses est important. Le mode Aitken est environ cinq fois plus faible pour le 29 Mars et 

caractérise donc une masse d’air peu influencée par les émissions locales. On constate donc 

que le cas du 29 Mars peut être considéré comme le cas « pollué » et la journée du 11 Mars 

comme le cas « propre ». Les conséquences de ces différences sur les propriétés des aérosols 

sont visibles sur les figures V.37 et V.41. En effet, le cas « pollué » montre une concentration 

en gouttes et une fraction d’activation plus élevées que le cas propre. Le diamètre d’activation 

présente des valeurs similaires pour les deux cas, probablement lié au fait que les 

températures soient proches. Ceci est en accord avec la littérature scientifique (voir chapitre 

2). Notamment, des mesures in situ effectuées à Barrow, Alaska, par McFarquhar et al. (2011) 

dans le cadre de la campagne ISDAC montrent que les aérosols de plus grande taille agissent 

préférentiellement comme CCN, cette étude propose donc que la taille constitue une 

explication simple pour les différences observées dans les activations de CCN. Les effets sur 

la taille des gouttes seront étudiés plus en détail dans le paragraphe III.3.  
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III.3.b Les rétrotrajectoires FLEXPART-WRF 

La figure V.43 montre les rétrotrajectoires des masses d’air arrivant au Svalbard pour 

l’expérience du 29 Mars. Deux régions d’origine se distinguent nettement. La première est 

composée de l’Europe de l’Ouest, de l’Atlantique Nord et de la région du Maghreb. La 

deuxième masse d’air provient du nord-est asiatique : nord-est de la Chine et est de la Russie. 

La particularité du cas du 29 Mars comparé au cas précédent du 11 Mars est donc cette masse 

d’air venant d’Asie qui est la région généralement admise pour émettre les concentrations en 

aérosols les plus élevées par rapport aux autres régions du globe (Boucher et al., 2013).   

 

 

Figure V.43 : Rétrotrajectoire FPES  en ns/kg de FLEXPART-WRF sur 12 jours de la masse 

d’air arrivant sur la station du Mont-Zeppelin le 29 Mars entre 10h et 13h et à une altitude 

comprise entre 0 et 1 km. 

 

La figure V.44 représente la PSC du CO pour la masse d’air arrivant sur la station de mesure 

le 29 Mars. La PSC montre des sources de pollution anthropique provenant de France et du 

Benelux mais la part la plus importante possède une origine du nord-est de la Chine. Le 

transport de ces émissions asiatiques explique les concentrations élevées mesurées par le CPC 
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et le DMPS. Ceci confirme que cette expérience peut être considérée comme notre cas 

« pollué ». La comparaison avec le cas « propre » du 11 Mars, visible sur la figure V.42, 

prouve donc que les aérosols anthropiques transportés depuis les latitudes tempérées 

provoquent une modification des propriétés des aérosols et des nuages en Arctique. On 

observe notamment une augmentation de la concentration du mode accumulation et une 

augmentation de la fraction d’activation. 

 

 

Figure V.44 : PSC calculée par FLEXPART à partir de la FPES de la figure V.43 pour le 

CO, en kg de CO par kg d’air. 
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III.4 Mise en évidence de l’impact de propriétés des aérosols sur les 

propriétés microphysiques des nuages 

 

Dans ce paragraphe, les mesures FSSP du diamètre et de la concentration des gouttes ainsi 

que la concentration et de l’IWC du CPI sont comparées aux extinctions du néphélomètre TSI 

aérosol afin de quantifier l’effet indirect des aérosols en Arctique. La résolution temporelle du 

néphélomètre étant de 5 minutes, les corrélations ont été effectuées sur cet intervalle de 

temps. Un seuil sur le LWC d’une valeur de 5.10-3 g.m-3 a été appliqué pour sélectionner les 

mesures en nuage. Les coefficients IE et NE (voir équations III.2 et III.3) sont calculés et 

pourront être comparés aux résultats de Garrett et al. (2004). Les résultats sont montrés pour 

λ=550 nm, mais les résultats sont très similaires pour les trois longueurs d’onde du 

néphélomètre. 

 

a) b)  

Figure V.45 : Comparaison à 5 minutes de l’extinction aérosol à λ=550 nm du néphélomètre 

avec (a) la concentration et (b) le diamètre effectif des gouttes mesurées par le FSSP, pour les 

quatre cas de MPC. 

 

La figure V.45 montre les comparaisons de la concentration et du diamètre des gouttes avec 

l’extinction du néphélomètre. On rappelle que l’extinction est dominée par les aérosols du 

mode accumulation qui sont également les particules les plus enclines à servir de support à la 

condensation. Les résultats confirment donc la théorie selon laquelle une augmentation de la 

concentration en CCN favorise une augmentation de la concentration et une diminution du 

diamètre des gouttes. Les coefficients de corrélation sont de 0.43 pour la concentration et de 

0.39 pour le diamètre. Ces valeurs relativement faibles s’expliquent par le fait que la 

concentration et la taille des gouttes dépendent aussi du LWP, de la température et de la 

position de la mesure dans le nuage. 
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En comparaison des mesures à Barrow, Alaska, effectuées par Garett et al., (2004) et pour une 

longueur d’onde de 550 nm, les coefficients de corrélation sont similaires pour la taille mais 

supérieures concernant la concentration. A 550 nm, nos mesures aboutissent à des valeurs de 

IE et de NE respectivement de 0.2 et 0.43, ce qui est très proche des valeurs obtenues par 

Garrett et al. (2004). 

 

a) b)  

Figure V.46 : Comparaison à 5 minutes de l’extinction à λ=550 nm du néphélomètre avec (a) 

la concentration et (b) l’IWC des cristaux mesurés par le CPI, pour les quatre cas de MPC. 

 

La figure V.46 montre les comparaisons de la concentration et de l’IWC des cristaux avec 

l’extinction du néphélomètre. Un seuil de 50 µm a été appliqué sur le diamètre des particules 

pour ne pas prendre en compte les gouttes échantillonnées par le CPI. Les résultats ne 

montrent aucune corrélation ni pour la concentration, ni pour l’IWC. L’effet de glaciation et 

de givrage n’est donc pas visible sur la campagne CLIMSLIP. Cependant, ceci n’invalide pas 

pour autant ces deux hypothèses car les absences de corrélation peuvent s’expliquer par un 

mauvais échantillonnage et une quantification imprécise du CPI ainsi qu’un faible nombre de 

particules givrées présentes lors des expériences. En comparaison, les travaux de Jackson et 

al. (2012), lors de la campagne ISDAC, confirme que l’effet indirect de givrage n’a pas 

impacté les propriétés nuageuses. Cependant, une corrélation (R=0.69) entre la concentration 

en cristaux et la concentration des aérosols au-dessus du sommet du nuage a été trouvée, 

renforçant l’hypothèse de l’effet indirect de glaciation.  
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Conclusions 
 

Le projet ANR CLIMSLIP (CLimate IMpacts of Short-LIved Pollutants in the polar region) a 

permis de mener une étude combinant mesures nuage et aérosol dans la région arctique du 

Svalbard. L’instrumentation nuage était composée d’un FSSP, un CPI, une sonde Nevzorov et 

un NP installés sur un mât orientable manuellement à la station du Mont-Zeppelin, Ny-

Alesund. Le traitement des données a été effectué selon les conclusions de l’étude au PdD 

(voir chapitre 3, Guyot et al., 2015), malheureusement, aucune normalisation des mesures n’a 

été possible ici et il nous a donc fallu travailler uniquement en relatif. La station du Mont-

Zeppelin héberge des mesures aérosol en continu sur l’année incluant un CPC, un DMPS, un 

aethalomètre et un néphélomètre. Les données d’un ceilomètre basé au village de Ny-Alesund 

ont également pu être utilisées. 

Au cours du printemps 2012, 4 cas de MPC (Mix-Phase Clouds), 3 cas de précipitation de 

neige et 2 cas de neige soufflée ont pu être étudiés. Les cas de précipitations correspondent en 

fait à la partie précipitation du MPC. Une caractérisation microphysique et optique a été 

effectuée pour ces trois types d’épisodes. Tout d’abord, les épisodes de neige soufflée sont 

composés de petits cristaux (Dm ~ 150-200 µm) de forme irrégulières à 90 %. La mesure de la 

fonction de phase de la neige soufflée a notamment été utilisée dans le but de développer des 

paramétrisations des propriétés optiques de la neige (Raïsanen et al., 2015). Les épisodes de 

précipitation sont constitués de cristaux plus larges (Dm ~ 350 µm) avec une présence 

importante de particules de forme dendritique. Enfin, les épisodes de MPC se caractérisent par 

la présence importante de gouttelettes en nombre. Le mode des gouttes se situe vers 10 µm et 

celui des cristaux vers 250 µm. Les mesures du NP ont permis de montrer l’augmentation de 

la diffusion latérale lorsque la fraction liquide diminue. Les images du CPI révèlent une 

majorité de cristaux croissant par dépôt de vapeur. 

Cependant, l’interprétation est limitée par un taux d’échantillonnage faible comparé à une 

campagne aéroportée, une sélection isoaxiale des mesures qui a supprimé une partie non 

négligeable des données et une forte incertitude sur la position de la station de mesure dans le 

nuage avec un ceilomètre parfois atténué en quasi-totalité dans les 500 premiers mètres.  

Malgré ces inconvénients, une étude par comparaison des effets des aérosols anthropiques 

transportés jusqu’en Arctique a été menée. Le cas « pollué » du 29 Mars a montré des masses 

d’air provenant d’Asie de l’Est et d’Europe alors que les sources du cas « propre » du 11 Mars 

sont majoritairement locales et ne dépassent pas l’Europe du Nord. Ainsi, le cas pollué 

possède des concentrations en BC, aérosols et gouttes plus élevées, un mode accumulation 

plus important, un diamètre de gouttes plus faible et une fraction d’activation plus élevée alors 

que les diamètres d’activation sont similaires pour les deux cas. Ceci confirme le premier et le 

second effet indirect des aérosols avec des coefficients IE et NE respectivement de 0.2 et 0.43 

ce qui est similaire aux mesures de Garrett et al. (2004). D’autre part, la concentration des 

cristaux et l’IWC ne montrent aucune corrélation, ce qui indiquerait que les effets indirects de 

glaciation et de givrage n’ont pas pu être mis en évidence lors de la campagne CLIMSLIP.  
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Chapitre 6 : Conclusions et 
perspectives 

 

I. Conclusions 
 

Dans un contexte de réchauffement climatique à l’échelle globale, la prévision du temps et du 

climat futur est devenue un enjeu majeur. Malgré un développement important ces dernières 

années, les modèles de circulation générale (MCG) souffrent encore de beaucoup 

d’incertitudes et conduisent à des résultats différents selon les schémas numériques et les 

paramétrisations qu’ils utilisent pour représenter les diverses composantes et interactions du 

système Terre-Atmosphère-Océan-Biosphère. Parmi ces composantes, les nuages ont un rôle 

clé et sont une des causes majeures de ces incertitudes car ils sont encore mal représentés dans 

les MCG. Ceci traduit une connaissance incomplète de la physique du nuage et de l’aérosol. 

D’autre part, la région arctique est fortement soupçonnée de se réchauffer plus rapidement 

que les autres régions du globe. L’interaction entre les aérosols de pollution et les nuages et 

leurs impacts radiatifs directs et indirects restent une source d’incertitude importante  dans les 

modèles de climat (AMAP, 2015). Néanmoins jusqu’à récemment peu d’études se sont 

focalisées sur la compréhension de ces interactions en Arctique.  

L’objectif principal de cette thèse est d’apporter une contribution à la caractérisation de 

l’interaction aérosol-nuage dans la région du Svalbard à partir d’une instrumentation in situ 

déployée à la station du Mont-Zeppelin à Ny-Alesund (Svalbard). Cette instrumentation 

repose sur des mesures in situ nuages constituées d’un FSSP (Forward Scattering 

Spectrometer Probe), un CPI (Cloud Particle Imager), un NP (Néphélomètre Polaire) et une 

sonde Nevzorov installés sur un mât orientable manuellement, combinés aux mesures aérosol 

de la station composées d’un DMPS (Differential Mobility Particle Probe), un aethalomètre, 

un CPC (Condensation Particle Counter) et un néphélomètre aérosol. Les données d’un 

ceilomètre ont également pu être utilisées afin d’estimer la localisation des instruments in situ 

dans les diverses couches nuageuses. Cependant, l’exploitation de ce jeu de données a 

nécessité de faire au préalable une étude sur la physique de la mesure des sondes 

microphysiques. 

 

La première partie des résultats, présentée dans le chapitre 4, concerne la campagne 

d’intercomparaison instrumentale ROSEA effectuée à la station du Puy-de-Dôme en Mai 

2013. Cette étude a fait l’objet d’une publication dans Atmospheric Measurement Techniques 
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(AMT) en 2015 (Guyot et al., 2015). Cette intercomparaison instrumentale s’est basée sur les 

mesures au sol d’un FSSP, un FM (Fog Monitor), un PWD (Present Weather Detector) et un 

PVM (Particle Volume Monitor) installés sur le toit du chalet, et de deux CDPs (Cloud 

Particle Probe) et un SPP (Fast-FSSP) dans la soufflerie. Ces mesures ont montré une bonne 

corrélation entre les diamètres effectifs et des distributions en taille des gouttelettes d’eau 

obtenus par les différents instruments. Le FSSP mis à part, les instruments montrent 

également une bonne corrélation au niveau des concentrations totales en nombre de gouttes 

bien que  les valeurs puissent diverger jusqu’à un facteur 5. Ces biais semblent 

majoritairement être liés à l’estimation du volume d’échantillonnage des sondes et demeurent  

constants sur l’ensemble de  la campagne. Une méthode consistant à normaliser les données 

par rapport à un instrument, le PWD, qui réalise des mesures intégrées (sans hypothèse sur le 

volume d’échantillonnage) a été appliquée afin de pallier à ce problème critique. Les mesures 

ont donc été normalisées par des mesures de l’extinction du PWD grâce à une simple relation 

de proportionnalité, dont le coefficient est compris entre 0.43 et 2.2, valable pour toute la 

campagne. 

Nous nous sommes également concentrés sur les sources d’incertitudes supplémentaires liées 

à l’utilisation d’un FSSP au sol. Les mesures ont montré une sensibilité de l’instrument à la 

vitesse et à la direction du vent extérieur. Le problème critique des mesures du FSSP est la 

mauvaise quantification de la vitesse des particules dans le volume d’échantillonnage du 

FSSP liée au non-isocinétsime des mesures et au phénomène de turbulence. La surestimation 

systématique de l’extinction dérivée des mesures du FSSP par rapport au PWD montre une 

dépendance à la vitesse du vent et la taille des particules. Ce comportement est en accord avec 

les résultats de Gerber et al. (1999) qui ont mis en évidence l’effet de l’inertie sur la mesure 

de la concentration. Les expériences de changement d’orientation du FSSP et du FM par 

rapport à la direction du vent extérieur, ont révélé une sous-estimation de la concentration des 

particules nuageuses échantillonnées allant d’environ 30 à 100 % pour le FSSP et de 15 à 70 

% pour le FM. Nos principales conclusions recommandent d’être critique sur les mesures du 

FSSP dans des conditions  de vitesses de vent très faibles (< 3m/s) ou lorsque la vitesse du 

vent est supérieure ou égale à 5 m.s-1 et que l’angle de déviation par rapport au vent extérieur 

est supérieur à 30°. 

 

La seconde partie des résultats, présentés dans le chapitre 5, a pour objet la campagne de 

mesure qui s’est déroulée à la station du Mont-Zeppelin, Ny-Alesund, Svalbard, de Mars à 

Mai 2012 dans le cadre du projet CLIMSLIP. Lors de cette campagne, 4 cas de nuages en 

phase mixte (MPC), 3 cas de précipitation de neige et 2 cas de neige soufflée ont pu être 

étudiés. Une caractérisation microphysique et optique a été effectuée pour ces trois types 

d’épisodes. Pour cela, nous avons suivi les recommandations sur le traitement des données 

des sondes microphysiques établies lors de la campagne au puy de Dôme. En revanche, la 

normalisation optique des données n’a pas été possible à cause de la variabilité du facteur de 

correction lors de la campagne. 
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Les épisodes de neige soufflée étaient composés de petits cristaux (Dm ~ 150-200 µm) de 

formes irrégulières à 90 % associé à un facteur d’asymétrie g autour de 0.77. Ces mesures ont 

fait l’objet d’une publication (Raïsanen et al., 2015) dans laquelle elles ont été utilisées pour 

valider de nouvelles paramétrisations des propriétés optiques de la neige.  

Les épisodes de précipitation étaient constitués de cristaux de glace de dimension plus 

importante (Dm ~ 350 µm) dont la forme majoritaire était dendritique (g ~ 0.78).  

Les épisodes de MPC étaient caractérisés par une distribution dimensionnelle bimodale avec 

le mode des gouttes se situant vers 10 µm et celui des cristaux vers 250 µm. La structure des 

MPC arctiques composée d’une couche d’eau liquide au sommet du nuage, d’une couche 

mixte et d’une partie précipitante a pu être mise en évidence. Les propriétés de diffusion 

latérale des MPC ainsi que le facteur d’asymétrie g (0.77 pour les cristaux et 0.83 pour les 

gouttes) des particules échantillonnées se sont révélés être cohérents avec les mesures 

microphysiques, notamment la fraction liquide. En effet, une augmentation de la diffusion 

latérale et une diminution de g ont été observées lorsque la fraction liquide au sein du nuage 

diminuait. Le CPI indique une large majorité de cristaux de formes colonne, plaque ou 

irrégulières, avec une croissance se faisant majoritairement par dépôt de vapeur. 

Les problèmes d’échantillonnage et d’isocinétisme évoqués dans le chapitre 4 se reflètent lors 

de la campagne CLISMLIP à travers des biais non constants entre les extinctions mesurées 

par le FSSP et le NP lors des épisodes liquides. Les valeurs absolues des mesures ne se sont 

donc pas révélées fiables et un travail en relatif a donc dû être mis en place. Ainsi, la 

comparaison de deux cas combinés aux rétrotrajectoires du modèle lagrangien FLEXPART a 

pu décrire les effets des aérosols anthropiques transportés jusqu’en Arctique. Le cas « pollué » 

du 29 Mars a montré des masses d’air provenant d’Asie de l’Est et d’Europe alors que les 

sources du cas « propre » du 11 Mars sont majoritairement locales et ne dépassent pas 

l’Europe du Nord. Ainsi, le cas pollué possède des concentrations en BC, aérosols et gouttes 

plus élevées, un mode accumulation plus important, un diamètre de gouttes plus faible et une 

fraction d’activation plus élevée. Le diamètre d’activation s’est révélé être similaire dans les 

deux cas. Le premier et le second effet indirect des aérosols ont été observés par comparaison 

des mesures du FSSP et du néphélomètre aérosol. Nous avons obtenu des coefficients IE 

(Indirect Effect) et NE (Nucleation Efficiency) respectivement de 0.2 et 0.43 qui sont très 

proches de ceux trouvés par Garrett et al. (2004). Les effets indirects de glaciation et de 

givrage n’ont pas été observés lors de cette campagne. 
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II Perspectives 
 

Une limitation importante de cette étude est liée au faible échantillonnage des particules 

comparé à des mesures aéroportées qui se font généralement à des vitesses  de l’ordre de 

grandeur de 100 m/s ou à des mesures en continu dans des stations qui présentent l’avantage 

d’avoir un bon suivi temporel. 

Bien que contrairement aux mesures aéroportées, les mesures in situ au sol soient affranchies 

des problèmes de fractionnement des cristaux de glace sur les inlets des instruments 

(shattering), elles ne nous ont pas permis d’obtenir une statistique élevée des particules 

échantillonnées à un point précis. La faible vitesse d’échantillonnage est également 

responsable des problèmes liés à la sonde Nevzorov et nous a donc empêché de pouvoir 

comparer et normaliser les mesures microphysiques du FSSP et du CPI avec une méthode de 

mesure indépendante. De plus, notre dispositif instrumental in situ était installé pendant 

seulement deux mois en arctique à une localisation fixe de faible altitude. Nos mesures étaient 

donc tributaires de la situation météorologique et en particulier de l’altitude des nuages par 

rapport à la station. 

D’autre part, le faisceau laser du ceilomètre étant par moment entièrement ou partiellement 

atténué dans les premiers 500 m de l’atmosphère, l’interprétation des mesures est confrontée à 

la méconnaissance de la position de la station à l’intérieur du système nuageux. De plus, les 

mesures de  CALIOP/CALIPSO n’ont pas  montré de synchronisation suffisante pour fournir 

des informations supplémentaires sur le profil vertical des nuages échantillonnés. 

Ces problèmes devraient en partie être pris en compte lors de l’élaboration de la nouvelle 

campagne de mesures prévue dans le cadre du projet PARCS (Pollution in the ARCtic 

System) du chantier arctique français. L’objectif principal de ce projet est d’étudier les 

sources et l’évolution de la pollution en Arctique et de ses conséquences sur le climat, les 

écosystèmes et les sociétés humaines. Dans le cadre d’un workpackage dédié à l’étude des 

interactions aérosols-nuages, des mesures in situ nuages au sol sont prévues à la station du 

Mont Zeppelin à Ny-Alesund. Les mesures d’un radar portatif BASTA (Bistatic rAdar 

SysTem for Atmospheric studies, voir Delanoe et al., 2016) seront ajoutées afin de compléter 

les sondages atmosphériques des ballon-sondes et du ceilomètre. Un PVM sera également 

prévu afin de normaliser les données par des mesures intégrées. De plus, une nouvelle veine 

d’accélération sera installée au niveau des instruments du mât pour assurer un flux laminaire 

et une aspiration mieux contrôlée. Un CDP et un 2DS compléteront la caractérisation 

microphysique. Enfin, un SPP remplacera le FSSP, ce qui permettra une mesure estimée de la 

vitesse de transit et donc une meilleure détection des mauvaises conditions d’échantillonnage.  

 

Même si cette étude a montré une cohérence entre les mesures microphysiques et optiques du 

partitionnement eau/glace, celui-ci peut être amélioré grâce à une synergie entre radar, 

ceilomètre et instruments in situ. Ceci permettrait une meilleure visibilité de la position de la 
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station dans le nuage et une meilleure quantification des quantités d’eau et de glace dans 

chacune des couches nuageuses. De plus, les algorithmes et paramétrisations utilisés pour la 

combinaison radar/lidar (par exemple DARDAR) pourraient être contraints par une 

instrumentation in situ plus quantitative. 

Concernant les mesures de la campagne CLIMSLIP, une analyse d’échelle de la variation de 

la distribution eau/glace est envisagée. En effet, la résolution temporelle des instruments étant 

d’une seconde, l’étude de la variabilité de la phase peut être effectuée à partir des mesures de 

g et de la microphysique pour différentes échelles de temps de mesure. Celles-ci 

correspondent à différentes échelles d’espace. Cette analyse sera susceptible de fournir des 

informations sur la répartition des poches d’eau liquide et de glace à l’intérieur des MPC mais 

sera probablement affectée par le faible taux échantillonnage pour les faibles échelles de 

temps. 

L’étude de l’analyse aérosol-nuage pourra être développée à l’aide de la chambre IN en cours 

de développement au LaMP dans le cadre du projet ANR CHAIN (Caractérisation des nuclei 

de glace atmosphérique). Cette étude prévoit entre autres une caractérisation des processus de 

nucléation hétérogène des cristaux en fonction des conditions thermodynamiques et du type 

d’aérosols en atmosphère contrôlée.  

D’autre part, lors de la campagne ROSEA, les mesures en continu de l’instrumentation 

aérosol installée au PUY (un DMPS, un CPC, une chambre CCN, un AMS et un 

néphélomètre) sont disponibles. La station possède également deux inlets, un Whole Air inlet 

et un interstitiel, qui permettent une distinction entre les aérosols activés et interstitiels. Ces 

mesures pourraient être exploitées avec les mesures de l’intercomparaison de 

l’instrumentation nuage afin d’étudier l’interaction aérosol-nuage lors de la campagne 

ROSEA et la comparer avec les mesures CLIMSLIP. 

Le modèle microphysique nuage DESCAM (voir chapitre 5) a été utilisé dans cette étude afin 

de comparer les simulations avec les mesures in situ. Les profils de l’IWC et du contenu en 

eau liquide ont été simulés pour le cas du 11 Mars. Les études préliminaires montrent que 

trois heures après le début de la formation de ce nuage simulé, les résultats placent la couche 

glace au-dessus de la couche liquide. Ceci est en contradiction avec nos mesures en Arctique. 

Une étude modèle/mesures plus approfondie des processus microphysiques responsables de la 

formation de la glace et du partitionnement eau/glace doit donc être poursuivie. 
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Liste des figures 
 

Chapitre 1 

Figure I.1 : Courbe historique des émissions de GES de 1850 à 2010 et projections publiées 

pour le futur, d’après le dernier rapport du GIEC (Victor et al., 2014). Quatre scénarios du 

plus pessimiste en gris au plus optimiste en bleu ont été tracés, les différentes courbes pour un 

même scénario montrent la disparité des résultats obtenus par les modèles. Les aires colorées 

situent les états les plus probables pour chaque scénario. 

Figure I.2 : distribution spatiale de l’épaisseur optique des aérosols à 550 nm, d’après le 

dernier rapport du GIEC (Boucher et al., 2013).  Les mesures proviennent des modèles 

d’ECMWF avec assimilation des données de MODIS et ont été moyennées sur la période 

2003-2010. 

Figure I.3 : Concentrations atmosphériques du CO2, CH4 et N2O sur les 10000 dernières 

années (graphiques larges) et depuis 1750 (graphiques insérés). Les mesures proviennent des 

mesures de carottes glaciaires (une couleur pour chaque méthode) et des échantillonnages 

dans l’atmosphère (lignes rouges). Le forçage radiatif correspondant, par rapport à 1750, est 

montré sur les axes de droite (IPCC, 2007). 

Figure I.4 : réponse du système Terre-Océan-Atmosphère à l’émission de GES sur un 

millénaire. Les émissions de GES sont de forme gaussienne et le pic se situe entre aujourd’hui 

(t=0) et le siècle prochain. L’ampleur des différentes réponses n’a pas d’unité mais est sur la 

même échelle que les émissions (Robert et al., 2001). 

Figure I.5 : Bilan radiatif global avec les conditions climatiques actuelles, d’après le dernier 

rapport du GIEC (Hartmann et al., 2013). Les nombres indiquent l’amplitude annuelle des 

flux énergétiques pour chaque processus en W.m-2, les nombres entre parenthèses indiquent la 

gamme de valeurs associée aux incertitudes, d’après l’étude de Wild et al. (2013). 

Figure I.6 : Estimations du FR en 2011 par rapport à 1750 et incertitudes des principaux 

facteurs. Les valeurs sont des moyennes du forçage radiatif global, réparties selon les 

composés émis ou les processus. Les valeurs sont fournies sur la droite de la figure de même 

que le degré de confiance (TÉ – très élevé, É - élevé, M - moyen, F - faible). Le FR 

anthropique total est indiqué pour trois années différentes par rapport à 1750. (GIEC, 2013). 

Figure I.7 : Dans le scénario d’un doublement de la concentration de CO2, (a) moyenne multi 

modèle, avec la déviation standard (ligne en gras) et l’intervalle 5 % - 95 % (ligne fine), de la 

contribution à une augmentation de la température d’équilibre de la surface terrestre (∆Te
s), et 

les différentes contributions de ce changement de température associé à la réponse de Planck, 

la rétroaction de la vapeur d’eau (WV) combiné au gradient vertical de température (LR), de 

l’albédo de surface et des nuages. (b) Déviation standard inter modèle du changement de 
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température isolé pour chaque rétroaction, normalisée par la déviation standard inter modèle 

de ∆Te
s, donné en (a), d’après Dufresne et Bony (2008). 

 

Chapitre 2 

Figure II.1 : Classifications usuelles pour l’étude de la taille des aérosols. Les chiffres placés 

sur l’échelle de taille représentent le diamètre de l’aérosol, d’après Rose (2014). 

Figure II.2 : Diagramme de phase de l’eau 

Figure II.3 : Saturation à l’équilibre d’une goutte de solution de sulfate d’ammoniaque selon 

l’équation de Köhler, en fonction du rayon de la goutte. S* et r* représente respectivement la 

saturation maximale et le rayon associé appelé rayon critique. 

Figure II.4 : Schéma représentant les différents types de formation des cristaux de glace. T est 

la température environnante, Tf  est la température de nucléation homogène, Rh l’humidité 

relative par rapport à l’eau liquide et Rhi l’humidité relative par rapport à la glace. 

Figure II.5 : Diagramme des types de cristaux en fonction la température et la sursaturation 

par rapport à la glace et images CPI correspondantes, d’après Bailey and Hallet (2009). 

Figure II.6 : Illustration de la définition du MVD d’une distribution n(D), on a A1 = A2. 

Figure II.7 : Schématisation des effets directs et indirects des aérosols 

Figure II.8 : Albédo du nuage en fonction de l’épaisseur optique, d’après Twomey (1977). 

L’aire hachurée indique l’incertitude de la moyenne due à des variations de la taille des 

gouttes. 

Figure II.9: Couverture nuageuse en fonction du facteur d’efficacité de précipitation. Ce 

facteur correspond à la vitesse d’élimination de l’eau liquide par les précipitations (Albrecht, 

1989). 

 

Chapitre 3 

Figure III.1 : Définition climatique de la région arctique. La ligne rouge représente 

l’isotherme à 10 °C en juillet. 

Figure III.2 : Moyennes décennales de l’étendue journalière de la banquise arctique de 1979 à 

2008 et la moyenne sur quatre ans de l’étendue journalière de la banquise arctique de 2009 à 

2012, d’après Vaughan et al. (2013) dans le dernier rapport du GIEC. Les valeurs ont été 

estimées d’après les mesures satellites passives dans les microondes. 

Figure III.3 : Distribution spatiale du changement de la température annuelle de l’air de 

surface, comparé à la période 1986 – 2005, pour les trois périodes 2046 – 2065, 2081 – 2100 

et 2181 – 2200, et pour les quatre scénarios  RCP2.6, RCP 4.5, RCP 6.0 et RCP 8.5, d’après 
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le dernier rapport du GIEC (Collins et al., 2013). Les chiffres des RCP correspondent à la 

valeur du FR en W.m-2 pour 2100. Ces prédictions sont calculées par les modèles du projet 

CMIP5 (Coupled Model Intercomparison Project), le nombre de modèles utilisés pour chaque 

scénario et période est indiqué en haut à droite de chaque planisphère. 

Figure III.4 : Schéma des principales rétroactions affectant la surface arctique, d’après 

Wendisch et al. (2012). Le texte fera référence aux numéros indiqués entre parenthèses. 

Figure III.5 : Emplacement des stations de mesures d’aérosols en Arctique, d’après Quinn et 

al. (2007). 

Figure III.6 : Variations annuelles concernant (a) les valeurs moyennes et médianes 

mensuelles de la concentration en nombre et (b) les valeurs mensuelles de la masse et de la 

surface des aérosols entre 20 nm et 630 µm de diamètre et (c) valeurs journalières de la 

distribution en taille des aérosols, d’après Tunved et al. (2013). La masse a été calculée en 

supposant une densité moyenne des aérosols de 1 g cm-3. Ces données ont été mesurées au 

mont-Zeppelin, Svalbard, par un Condensation Particle Counter (CPC) et un Differential 

Mobility Particle Sizer (DMPS), entre 2000 et 2010. Les barres d’erreur correspondent aux 

percentiles 25 et 75. 

Figure III.7 : (a) Evolution des concentrations intégrées du mode Aitken (entre 22 et 90 nm, 

tracé en noir) et du mode accumulation (entre 90 et 630 nm, tracé en rouge), (b) évolution de 

l’ATI et (c) rayonnement solaire moyen, de mars à juin, d’après Engvall et al. (2008). Les 

moyennes glissantes hebdomadaires sont tracées en trait gras et l’écart-type en trait fin. Les 

mesures ont été effectuées à la station du Mont Zeppelin, Svalbard, entre 2000 et 2005. 

Figure III.8 : Evolution de la moyenne hebdomadaire de (a)  la concentration d’activité  du 
210Pb en µBq.m-3 dans les aérosols mesurés, l’écart-type est représenté par les barres d’erreur 

et (b) la concentration atmosphérique de monoxyde de carbone CO en ppb avec l’écart-type 

tracé en trait fin. Les mesures ont été effectuées au Mont-Zeppelin, Svalbard, entre 2000 et 

2005, d’après Engvall et al. (2008). 

Figure III.9 : Distribution en taille des aérosols d’une masse d’air transportée vers l’Arctique. 

Ces mesures aéroportées ont été effectuées par un SMPS, au nord de la Scandinavie, dans le 

cadre du projet POLARCAT. Les vols 33, 34 et 35 correspondent respectivement aux PSD 

moyennées du 9, 10 et 11 Avril 2008, d’après Quennehen et al. (2012). 

Figure III.10 : Occurrences saisonnières et géographiques en Arctique, mesurées par 

CALIPSO-CloudSat, de (a) tout type de nuages Fcloud et (b) des MPC FMPC dans les cas 

de présence de nuages, d’après Mioche et al. (2015). 

Figure III.11 : Profil vertical de l’occurrence de nuages Fcloud en %, mesuré à la station de Ny-

Alesund pendant les mois de Mars et Avril 2007, d’après la publication de Mioche et al. 

(2015). La courbe tracée en noir correspond aux observations lidar au sol à une résolution de 

1 km, d’après Hoffmann et al. (2009). Les courbes jaune et bleue correspondent 

respectivement aux données lidar du satellite CALIPSO et radar du satellite CloudSat. Les 

courbes rouge et verte proviennent des donnés de l’algorithme DARDAR, respectivement 
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avec et sans prendre en compte les corrections des effets de sol. Les données satellite sont 

tracées avec une résolution de 60 m. 

Figure III.12 : Variations temporelles des composants du SCF que sont le solaire (SW), 

infrarouge (LW) et turbulent, en W.m-2, lors de la campagne SHEBA, d’après Intrieri et al. 

(2002b). 

Figure III.13 : Effet radiatif des nuages dans le domaine solaire calculé au le sommet de 

l’atmosphère (TOA) et la surface, en fonction de la fraction de glace en volume fI et pour trois 

valeurs de diamètre effectif des cristaux DI
eff, d’après Wendish et al. (2012). Le TWP (Total 

Water Path = IWP + LWP) a été maintenue constant à 100 g.m-2. 

Figure III.14 : Profil vertical de l’occurrence des nuages en phase mixte FMPC (z) en %, 

mesuré par le tandem CALIPSO-CloudSat et moyenné par saison pour la région arctique, 

d’après Mioche et al. (2015). Les mesures en dessous de 500 m ne sont considérées comme 

fiables à cause de la contamination du signal par la surface. 

Figure III.15 : Profils verticaux moyens des propriétés de l’eau liquide (haut) et de la glace 

(bas) mesurés lors des campagnes de mesure arctique ASTAR, POLARCAT et SORPIC, 

d’après Mioche et al. (2016). L’ordonnée z représente l’altitude normalisée. 

Figure III.16 : Modèle conceptuel  d’un nuage arctique en phase mixte, d’après Morrison et 

al., (2012). 

Figure III.17 : A gauche, fonctions de phase moyennes pour les 7 zones de nuage, les bars 

représentent la déviation standard de chaque angle de mesure. A droite, histogrammes de la 

forme des hydrométéores, les pourcentages en nombre (noir), surface (cyan) et masse (bleu) 

sont indiqués pour chaque catégorie de forme, d’après Jourdan et al. (2010) et lors de la 

campagne ASTAR 2004. Des images 2D des particules caractérisant chaque zone sont 

affichées. 

Figure III.18 : (a) Composition chimique des aérosols interstitiels et des aérosols en dessous 

du nuage, et (b) distribution en taille des CCN et des aérosols interstitiels, pour le vol du 26 

Avril 2008 de la campagne ISDAC, d’après Mc Farquhar et al. (2011). 

Figure III.19 : LWP, re et N en fonction du coefficient de diffusion σsp et du mois de l’année 

pour 1999 et 2000, d’après Garrett et al. (2004). Les mesures ont été effectuées en présence de 

MPC à basses altitudes à Barrow en Alaska et sont séparés selon les valeurs du LWP 

(supérieur et inférieur à 100 g.cm-2). Les valeurs du coefficient de corrélation r², de l’effet 

indirect IE et de l’efficacité de nucléation NE sont indiquées. 

Figure III.20 : Schéma de (a) l’effet indirect de glaciation, (b) effet indirect de givrage et (c) 

effet indirect thermodynamique, d’après Jackson et al. (2012). Les cercles bleus, les points 

noirs et les flocons de neige représentent respectivement les gouttes, les CCN ou IN et les 

cristaux de glace. 
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Figure III.21 : Schéma des processus associés aux MPC en Arctique révélant le réseau 

complexe des interactions et des rétroactions, d’après Morrison et al. (2012). Les flèches 

indiquent la direction de l’interaction entre les processus ou grandeurs physiques. Les trois 

cycles colorées constituent les rétroactions majeurs les plus connus, le signe + ou – désigne la 

réponse attendue (augmentation ou diminution) de l’élément ciblé. 

Figure III.22 : Distribution statistique de l’émissivité ε dans la fenêtre atmosphérique de 

longueur d’onde 10.68 µm en fonction du Liquid Water Path (noté ici W) sur des mesures au 

sol de nuages, dont le sommet est inférieur à 1.5 km, effectués à Barrow en Alaska, entre 

2000 et 2003, d’après Garrett et Zhao (2006). Ces distributions sont triées selon quatre 

domaines de W allant de 5 à 80 g m-2 et selon l’extinction des aérosols σsp caractérisant une 

masse d’air pollué (σsp>7.7Mm-1) ou propre (σsp<1.6 Mm-1). 

 

Chapitre 4 

Fig IV.1 : Principe de fonctionnement du FSSP, d’après Dye et Baumgardner (1984). 

Figure IV.2 : Principe de mesure de la sonde CPI 

Figure IV.3 : Principe de mesure du Néphélomètre Polaire 

Figure IV.4 : Principe de mesure du PVM, d’après Gerber et al. (1994) 

Figure IV.5 : La sonde Nevzorov 

Figure IV.6 : Séries temporelles pour l’expérience du 16 Mai des principaux paramètres 

microphysiques mesurés : a. la vitesse du vent extérieur (violet) et la vitesse de l’air dans la 

soufflerie (noir) ; b. le diamètre effectif ; c. la concentration ; d. le LWC et e. le coefficient 

d’extinction. Les données ont été moyennées sur 10 secondes, sauf pour les mesures du PWD 

qui sont fourni à une résolution temporelle de 1 minute. La partie encadrée en rouge 

correspond à des expériences additionnelles où l’orientation des instruments sur le mât a été 

changée (c’est-à-dire le FSSP et le FM). 

Figure IV.7 : Distributions en taille en concentration, en échelle (a) logarithmique et (b) 

linéaire, (c) en surface et (d) en LWC pour le16 Mai moyennées sur la période de temps 

présente sur la figure IV.6 (c.-à-d. de 12:46 à 14:46). Seules les mesures coaxiales ont été 

sélectionnées. La couleur représente l’instrument affiché en légende. Le MVD moyen est 

également indiqué. 

Figure IV.8 : Séries temporelles des PSD moyennées sur 10 secondes pour le CDP1 (a), le 

CDP2 (b) et le SPP (c). Les valeurs logarithmiques de la concentration en cm-3.µm-1 sur 

chaque classe de taille sont indiquées par le code couleur. La vitesse de l’air est tracée en 

blanc. 

Figure IV.9 : Comparaison du Deff, LWC et extinction entre les deux PVM. 
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Figure IV.10 : a) Comparaison entre le diamètre effectif mesuré par le FM et le FSSP, 

moyenné à 1 minute et b) comparaison entre le diamètre effectif mesuré par le PVM1 et FSSP 

(gauche) et le FM (droite). Les données ont été moyennées à 5 minutes. Les lignes pointillées 

en gras montrent les incertitudes instrumentales appliquées à l’ajustement linéaire. 

Figure IV.11 : Comparaison de la concentration en cm-3 moyennée à 1 minute mesurée par le 

FM et le FSSP. La vitesse de vent extérieur est indiquée par la couleur des points. Les lignes 

pointillées en gras montrent les incertitudes instrumentales appliquées à l’ajustement linéaire. 

L’intervalle de confiance à 99 % de la pente a été évalué à [0.177, 0.183]. 

Figure IV.12 : Comparaison des coefficients d’extinction mesurés par le PWD et le PVM à 5 

minutes de résolution. Les lignes pointillées en gras montrent les incertitudes instrumentales 

appliquées au fit linéaire. L’intervalle de confiance à 99 % de la pente a été évalué à [0.156, 

0.184]. 

Figure IV.13 : Comparaison à 10 secondes des diamètres effectifs (a) et des concentrations (b) 

mesurés par les instruments de la soufflerie, c.-à-d. le CDP1, le CDP2 et le SPP. Les lignes 

pointillées en gras montrent les incertitudes instrumentales appliquées au fit linéaire. Les 

valeurs de l’intervalle de confiance à 99% sont indiquées entre crochets. 

Figure IV.14 : Concentrations à 10 secondes mesurées par les instruments sur le mât, le FM 

(gauche) et le FSSP (droite), comparées avec les mesures du SPP situé dans la soufflerie. La 

couleur des points indique la vitesse du vent extérieur. Les lignes pointillées en gras montrent 

les incertitudes instrumentales appliquées à l’ajustement linéaire. L’intervalle de confiance à 

99 % de la pente a été évalué à [0.251, 0.269]. 

Figure IV.15 : Comparaison entre le débit du volume d’échantillonnage du FSSP en cm3.s-1 

et la vitesse du vent en kts, d’après Choularton et al. (1986). Les données ont été moyennées 

sur 10 secondes. 

Figure IV.16 : Temps de transit du SPP en fonction de la vitesse du vent extérieur (gauche) et 

de la vitesse d’aspiration de la pompe (droite). La couleur des points indique le diamètre 

effectif mesuré par le SPP. Les données ont été moyennées sur 1 minute. 

Figure IV.17 : A gauche, lignes de courant (trait plein) et trajectoires des gouttes (trait 

hachuré) associé à une accélération du débit d’air dans l’inlet du FSSP. La vitesse extérieure 

du vent est nulle, le diamètre des gouttes est de 15 µm et l’aspiration produit une vitesse de 

l’air de 25 m.s-1 près du laser. A droite, rapport F entre les concentrations du PVM et du 

FSSP en fonction du rayon des gouttes r en µm et de la vitesse du vent, d’après Gerber et al. 

(1999). 

Figure IV.18 : Rapport entre les extinctions du FSSP et du PWD en fonction du rayon effectif 

des gouttes nuageuses et de la vitesse du vent extérieur, sur toute la durée de la campagne. 

Figure IV.19 : Coefficients d’extinction du SPP, CDP2 et du CDP1 moyennés à 1 minute 

comparés avec les mesures du PWD, pour les quatre expériences en soufflerie. La vitesse 

d’aspiration appliquée dans la soufflerie est indiquée par le code couleur. Les lignes 
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pointillées en gras montrent les incertitudes instrumentales appliquées au fit linéaire. Les 

valeurs de l’intervalle de confiance à 99% sont indiquées entre crochets. 

Figure IV.20 : Coefficients d’extinction du (a) FM-100 et (b) FSSP  moyennés à 1 minute 

comparés avec les mesures du PWD, sur toute la durée de la campagne. Les mesures ont été 

sélectionnées sur des épisodes nuageux. La couleur des points révèle la vitesse du vent 

extérieur. Les lignes pointillées en gras montrent les incertitudes instrumentales appliquées au 

fit linéaire. L’intervalle de confiance à 99 % de la pente du FM a été évalué à [2.197, 2.263]. 

Figure IV.21 : Séries temporelles de la distribution en taille en cm-3.µm-1 du FSSP (a) et du 

FM (b) pour la journée du 22 Mai. L’angle entre la direction du vent et l’orientation du mât 

est tracé en blanc est la vitesse du vent en violet. 

Figure IV.22 : Distribution en taille du FSSP moyennée pour chaque angle entre la direction 

du vent et l’orientation des instruments, pour les quatre manipulations du 22 Mai. La vitesse 

de vent moyenne pour chaque manipulation est indiquée. 

 

Chapitre 5 

Figure V.1 : Localisation de Ny-Alesund et de la station du Mont-Zeppelin (cercle rouge) sur 

Google map. 

Figure V.2 : Photo de la station du Mont-Zeppelin (www.npolar.no) 

Figure V.3 : Instrumentation nuage installé à la station du Mont-Zeppelin lors de la campagne 

CLIMSLIP-NyA. Un rappel de la gamme de taille, du principe de fonctionnement et des 

paramètres mesurés, ainsi que la vitesse d’échantillonnage théorique pour chaque instrument 

sont indiqués. 

Figure V.4 : Séries temporelles de la température et de l’humidité mesurées au Mont-Zeppelin 

pendant la campagne CLIMSLIP-NyA. Les épisodes de nuages en phase, précipitation et 

neige soufflée sont colorés respectivement en rouge, bleu et jaune. 

Figure V.5 : Mesures de la base du nuage par le ceilomètre installé dans le village de Ny-

Alesund. Un nuage à une altitude inférieure à 500 m englobe théoriquement la station de 

mesure. Les histogrammes représentent le nombre de minutes ou d’heures pour lesquelles la 

base du nuage était à une altitude inférieure à la valeur indiquée en légende. 

Figure V.6 : Cartographie du vent vertical (couleurs, en m/s) et horizontal (flèches) au niveau 

du sol calculée par DESCAM 3D pour le cas du 11 Mars. Le vent vertical dont les valeurs 

sont positives est ascendant. Le cercle vert indique la position de la station de mesure. 

Figure V.7 : Profil du vent vertical en m/s en fonction de l’altitude et selon une coupe Nord-

Sud pour le cas du 11 Mars. Le vent vertical dont les valeurs sont positives est ascendant. Le 

cercle vert indique la position de la station de mesure. 
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Figure V.8 : nombre d’occurrences (ou de minutes) et valeurs moyennes de g pour différentes 

valeurs de la fraction liquide pour les quatre cas de MPC. 

Figure V.9 : Histogramme de la phase dominante (liquide/mixte ou glace pure) en fonction de 

la température, pour les cas de nuage en phase mixte. La détermination de la phase dominante 

a été effectuée grâce au facteur d’asymétrie g mesuré par le NP, la valeur palier étant fixée à 

0.8. 

Figure V.10 : Profil vertical de la température de rosée (trait bleu), de la température 

potentielle (trait noir) et du vent horizontal (flèche), pour le cas du 11 Mars. Ce radiosondage 

a été effectué à l’aide d’un ballon-sonde lancé à 18h00 UTC au village de Ny-Alesund. 

Figure V.11 : Evolution du profil du coefficient de rétrodiffusion atténuée du ceilomètre et 

des propriétés microphysiques et optiques moyennées à 1 minute mesurées par le FSSP, le 

CPI et le NP, pour l’expérience du 11 Mars. Le diamètre moyen du CPI a été calculé selon 

deux méthodes : la moyenne de la longueur et de la largeur et la longueur maximale. La 

station se trouve sur la ligne des 500 m d’altitude. 

Figure V.12 : (a) Série temporelle de la classification de forme des particules échantillonnées 

par le CPI le 11 Mars. Chaque barre de couleur représente le pourcentage en nombre du type 

de cristal indiqué en légende. Les données ont été moyennées sur 10 minutes. Le nombre total 

de particules échantillonnées pendant ces 10 minutes est tracé par la courbe noire. Quatre 

zones différentiées par la forme de cristaux dominante sont délimitées. (b) Des exemples 

d’images CPI sont affichés pour les quatre zones.  

Figure V.13 : Intercomparaison du LWC Nevzorov et FSSP (gauche) et du TWC Nevzorov 

calculé par la somme entre le LWC FSSP et l’IWC CPI (droite), pour la journée du 11 mars. 

Les résultats d’un fit linéaire sont indiqués, les données ont été moyennées sur 1 minute. 

Figure V.14 : (a) Evolution de la direction du vent et de l’orientation des instruments (°), un 

angle de 0° correspondant à la direction nord. (b) Série temporelle de l’angle entre la direction 

du vent et l’orientation des instruments comparé au ratio entre l’extinction du NP et du FSSP. 

(c) Comparaison des extinctions FSSP et NP en fonction de l’angle, un fit linéaire a été 

appliqué aux mesures dont l’angle est environ égal ou inférieur à 30°. Les données ont été 

moyennées sur 1 minute. 

Figure V.15 : Profil vertical de la température de rosée (trait bleu), de la température 

potentielle (trait noir) et du vent horizontal (flèche), pour le cas du 29 Mars. Ce radiosondage 

a été effectué à l’aide d’un ballon-sonde lancé à 18h00 UTC au village de Ny-Alesund. 

Figure V.16 : Evolution du profil du coefficient de rétrodiffusion atténuée du ceilomètre et 

des propriétés microphysiques et optiques moyennées à 1 minute mesurées par le FSSP, le 

CPI et le NP, pour l’expérience du 29 Mars. Le diamètre moyen du CPI a été calculé selon 

deux méthodes : la moyenne de la longueur et de la largeur et la longueur maximale. La 

station se trouve sur la ligne des 500 m. 
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Figure V.17 : (a) Série temporelle de la classification de forme des particules échantillonnées 

par le CPI le 29 Mars. Chaque barre de couleur représente le pourcentage en nombre du type 

de cristal indiqué en légende. Les données ont été moyennées sur 10 minutes. Le nombre total 

de particules échantillonnées pendant ces 10 minutes est tracé par la courbe noire. (b) Des 

exemples d’images CPI sont affichés.  

Figure V.18 : (a) Evolution de la direction du vent et de l’orientation des instruments (°), un 

angle de 0° correspondant à la direction nord. (b) Série temporelle de l’angle entre la direction 

du vent et l’orientation des instruments comparé au ratio entre l’extinction du NP et du FSSP. 

(c) Comparaison des extinctions FSSP et NP en fonction de l’angle, un fit linéaire a été 

appliqué aux mesures dont l’angle est environ égal ou inférieur à 30°. Les données ont été 

moyennées sur 1 minute. 

Figure V.19 : Distributions en taille des particules nuageuses en cm-3.µm-1 mesurées par le 

FSSP [3-50 µm] et le CPI [15-2300 µm] et moyennées sur la durée totale de l’expérience, 

pour les quatre cas de MPC. Les valeurs moyennes de la fraction liquide sont indiquées en 

légende. 

Figure V.20 : (a) Classification de forme du CPI en surface, masse et nombre pour les quatre 

cas de MPC. La couleur représente le pourcentage d’occurrence du type de cristal indiqué en 

légende. (b) Exemples d’images prises par le CPI au cours des expériences de MPC. 

Figure V.21 : fonctions de phase normalisées moyennes mesurées par le néphélomètre polaire 

pour les deux cas de neige soufflée. La valeur moyenne de g est indiquée en légende. 

Figure V.22 : histogramme du facteur d’asymétrie mesuré par le néphélomètre polaire pour 

les quatre cas de mesure des couches liquides et mixtes. Un fit de type gaussien avec deux 

modes a été appliqué, le coefficient de corrélation est indiqué en légende. 

Figure V.23 : Profil du coefficient de rétrodiffusion atténuée du ceilomètre en km-1.sr-1 pour 

les journées du 14 et 15 Avril. La station de mesure du Mont-Zeppelin se trouve 

approximativement sur la ligne d’altitude 500 m. 

Figure V.24 : Série temporelle de la classification de forme des particules échantillonnées par 

le CPI le 14 et 15 Avril. Chaque barre de couleur représente le pourcentage en nombre du 

type de cristal indiqué en légende. Les données ont été moyennées sur 10 minutes. Le nombre 

total de particules échantillonnées pendant ces 10 minutes est tracé par la courbe noire, une 

valeur faible de ce nombre indique une faible représentativité des mesures. 

Figure V.25 : Distributions en taille des particules nuageuses en L-1.µm-1 mesurées par le CPI 

et moyennées sur la durée totale de l’expérience, pour les trois cas de précipitation. 

Figure V.26 : (a) Classification de forme du CPI en surface, masse et nombre pour les trois 

cas de précipitation. La couleur représente le pourcentage d’occurrence du type de cristal 

indiqué en légende. (b) Exemples d’images prises par le CPI au cours des expériences de 

précipitation. 
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Figure V.27 : fonctions de phase normalisées moyennes mesurées par le néphélomètre polaire 

pour les trois cas de précipitation. La valeur moyenne de g est indiquée en légende. 

Figure V.28 : histogramme du facteur d’asymétrie mesuré par le néphélomètre polaire pour 

les trois cas de précipitation. Un fit de type gaussien a été appliqué, le coefficient de 

corrélation est indiqué en légende. 

Figure V.29 : Profil du coefficient de rétrodiffusion atténuée du ceilomètre en km-1.sr-1 pour 

l’expérience du 31 Mars. La station de mesure du Mont-Zeppelin se trouve 

approximativement sur la ligne d’altitude 500 m. 

Figure V.30 : Série temporelle de la classification de forme des particules échantillonnées par 

le CPI le 31 Mars et 1 Avril. Chaque barre de couleur représente le pourcentage en nombre du 

type de cristal indiqué en légende. Les données ont été moyennées sur 10 minutes. Le nombre 

total de particules échantillonnées pendant ces 10 minutes est tracé par la courbe noire, une 

valeur faible de ce nombre indique une faible représentativité des mesures. 

Figure V.31 : Distributions en taille des particules nuageuses en L-1.µm-1 mesurées par le CPI 

et moyennées sur la durée totale de l’expérience, pour les trois cas de précipitation. 

Figure V.32 : (a) Classification de forme du CPI en surface, masse et nombre pour les deux 

cas de neige soufflée. La couleur représente le pourcentage d’occurrence du type de cristal 

indiqué en légende. (b) Exemples d’images prises par le CPI au cours des expériences de 

neige soufflée. 

Figure V.33 : fonctions de phase normalisées moyennes mesurées par le néphélomètre polaire 

pour les deux cas de neige soufflée. La valeur moyenne de g est indiquée en légende. 

Figure V.34 : histogramme du facteur d’asymétrie mesuré par le néphélomètre polaire pour 

les deux cas de neige soufflée. Un fit de type gaussien a été appliqué, le coefficient de 

corrélation est indiqué en légende. 

Figure V.35 : Comparaison fonctions de phase modélisées et la référence (en gris) pour (a) les 

fractals de Koch déformées (1), les sphères gaussiennes (2) et les aggrégats de colonnes (3), 

(b) les trois meilleurs combinaisons de deux formes et (c) les trois meilleurs combinaisons de 

trois formes. Les nombres entre parenthèses indiquent la valeur de g et de la fonction cost. 

Les figures d à f montrent les différences correspondantes par rapport à la référence, d’après 

Räisänen et al. (2015). 

Figure V.36 : Albédo d’une couche de neige semi-infinie pour un rayonnement incident dont 

le cosinus de l’angle zénithal µ0=0.5, en fonction de la longueur d’onde λ et de la taille des 

grains de neige rvp, pour (a) les valeurs de référence calculées pour la OHC (couleurs) et les 

valeurs de la paramétrisation optique de la neige (contours). Différences entre (b) la 

paramétrisation et la référence, (c) les fractals de Koch déformées et la référence et (d) les 

sphères et la référence, d’après Räisänen et al. (2015). A noter que les échelles de couleur 

varient d’un graphique à l’autre, d’après Räisänen et al. (2015). 
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Figure V.37 : Séries temporelles des concentrations en aérosols mesurées par le DMPS et le 

CPC, et en gouttes par le FSSP, et de la fraction d’activation, pour le 11 Mars. Les mesures du 

DMPS ont été divisées en trois : la concentration totale [25 - 809 nm], supérieure à 50 nm [50 

– 809 nm] et supérieure à 100 nm [100  –  809 nm]. La courbe rouge correspond à la fraction 

d’activation avec une moyenne glissante de 5 minutes. La concentration en BC mesurée par 

l’aethalomètre moyennée sur l’épisode liquide est indiquée dans l’encadré. 

Figure V.38 : Distribution en taille du DMPS moyennée sur la matinée du 11 Mars 

Figure V.39 : Rétrotrajectoire FPES  en ns/kg de FLEXPART-WRF sur 12 jours de la masse 

d’air arrivant sur la station du Mont-Zeppelin le 11 Mars entre 9h et 12h et à une altitude 

comprise entre 0 et 1 km. 

Figure V.40 : PSC calculée par FLEXPART à partir de la FPES de la figure V.39 pour le CO, 

en kg de CO par kg d’air. 

Figure V.41 : Séries temporelles des concentrations en aérosols mesurées par le DMPS et le 

CPC, et en gouttes par le FSSP, et de la fraction d’activation, pour le 29 Mars. Les mesures du 

DMPS ont été divisées en trois : la concentration totale [25 - 809 nm], supérieure à 50 nm [50 

– 809 nm] et supérieure à 100 nm [100  –  809 nm]. La courbe rouge correspond à la fraction 

d’activation avec une moyenne glissante de 5 minutes. La concentration en BC mesurée par 

l’aethalomètre et moyennée sur l’épisode liquide est indiquée dans l’encadré. 

Figure V.42 : Distribution en taille du DMPS moyennée sur le premier épisode liquide  du 29 

Mars. 

Figure V.43 : Rétrotrajectoire FPES  en ns/kg de FLEXPART-WRF sur 12 jours de la masse 

d’air arrivant sur la station du Mont-Zeppelin le 29 Mars entre 10h et 13h et à une altitude 

comprise entre 0 et 1 km. 

Figure V.44 : PSC calculée par FLEXPART à partir de la FPES de la figure V.43 pour le CO, 

en kg de CO par kg d’air. 

Figure V.45 : Comparaison à 5 minutes de l’extinction à λ=550 nm du néphélomètre avec (a) 

la concentration et (b) le diamètre effectif des gouttes mesurées par le FSSP, pour les quatre 

cas de MPC. 

Figure V.46 : Comparaison à 5 minutes de l’extinction à λ=550 nm du néphélomètre avec (a) 

la concentration et (b) l’IWC des cristaux mesurés par le CPI, pour les quatre cas de MPC. 
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Résumé : 

La région arctique est particulièrement sensible au changement climatique. Aux latitudes 

polaires, les nuages arctiques ont un effet important sur le bilan radiatif à la surface. La 

première partie de ce travail est constitué de l’intercomparaison instrumentale au sol à la 

station PUY en Mai 2013. Les mesures ont montré une bonne corrélation entre les diamètres 

effectifs et les distributions en taille des gouttelettes d’eau obtenus par les instruments, mais 

avec des biais systématiques sur les concentrations. Ces biais ont été reliés à l’estimation du 

volume d’échantillonnage et nous avons donc proposé une méthode consistant à normaliser 

les données par rapport à un instrument qui réalise des mesures intégrées. D’autre part, le 

FSSP et le FM ont fait l’objet d’expériences visant à évaluer l’influence de l’angle de 

déviation par rapport au vent extérieur et de la vitesse du vent. La seconde partie de ce travail 

a pour objet la campagne de mesure qui s’est déroulée à la station du Mont-Zeppelin, Ny-

Alesund, Svalbard, de Mars à Mai 2012 dans le cadre du projet CLIMSLIP. Une comparaison 

a été effectuée entre un cas « pollué », avec des masses d’air provenant d’Asie de l’Est et 

d’Europe, et un cas « propre », dont les sources d’aérosols sont majoritairement locales et ne 

dépassent pas l’Europe du Nord. Les résultats ont montré que le cas pollué possède des 

concentrations en BC, aérosols et gouttes plus élevées, un mode accumulation plus important, 

un diamètre de gouttes plus faible et une fraction d’activation plus élevée. Enfin, le premier et 

le second effet indirect des aérosols ont pu être quantifiés. 

Mots-clés : Arctique, nuages, interaction aérosol-nuage, instrumentation nuage 

Abstract : 

The arctic region is especially sensitive to climate change. At high latitudes, arctic clouds 

have an important effect on the surface radiative budget. The first part of this work consists in 

a ground based cloud instrumentation intercomparison in the PUY station in May 2013. The 

measurements showed a good correlation between the effective diameters and the droplet size 

distributions obtained by the instruments, but with a systematical bias on the concentrations. 

These biases have been relied to the assessment of the sampling volume and we thus proposed 

a methodology to standardize the data according to an ensemble of particles probe. Moreover, 

the FSSP and the FM have been the subject of experiments to assess the influence of the 

deflection angle according to exterior wind and the wind speed. The second part of this work 

is about the measurement campaign at the Mount-Zeppelin station, Ny-Alesund, Svalbard, 

from March to May 2012 in the frame of the CLIMSLIP project. A comparison has been 

performed between a « polluted » case, with air masses coming from East Asia and Europe, 

and a « clean » case, where the aerosol sources are predominantly local and do not exceed the 

northern Europe. The results showed that the polluted case possessed  higher concentrations 

in BC, aerosols and drops, an accumulation mode more important, weaker droplet diameters 

and higher activation fraction. Finally, the first and second aerosol indirect effects have been 

quantified. 

Key word: Arctic, clouds, aerosol-cloud interaction, cloud instrumentation  
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