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Introduction

Introduction

Région clé dans le climat de la planete, 1’ Arctique est la région au-dessus du cercle polaire
Arctique (66°N). Inversement a I’ Antarctique, 1’ Arctique est un océan entouré de continents.
Cet océan est recouvert pour majeure partie par de la glace de mer (ou banquise). En hiver, il
en est quasi-entierement recouvert. Seules les mers de Norvege, du Groenland et de Barents
gardent des eaux libres toute 1’année (Fig. 1.1). La superficie de glace de mer atteint son
minimum en septembre (Serreze et al., 2007) et sert de référence pour suivre son évolution
interannuelle. Sur la derniére décennie, I’extension de la banquise (en anglais Sea Ice Extent
ou SIE) a atteint des records de fontes (Vaughan et al., 2013). Les années 2007, 2012 et 2016
sont remarquables, les mers comprises de la Norvege jusqu’au détroit de Béring le long des
cotes russes sont presque ou entierement a découvert. De tels évenements témoignent du
réchauffement de la région. Les modéles prédisent une disparition presque compléte de la
banquise au plus tard en 2100 selon le scénario RCP8.5 de fortes émissions de CO,

correspondant a un forcage radiatif de +8.5 W.m™ a la fin du siécle (Kirtman et al., 2013).

Dans I’étude du climat, la banquise est une variable a ne pas négliger. En effet, la glace de
mer qui recouvre 1’océan Arctique a un albédo de surface (os) compris entre 0.6 et 0.9
environ. Cette variable définit le rapport entre le rayonnement solaire réfléchi par la surface et
le rayonnement incident : 60 a 90% du rayonnement solaire incident est réfléchi par la glace
de mer. Lorsque la surface fond, 1’albédo de la banquise peut localement baisser (Perovich et
al., 2002). Mais surtout, les eaux libres non recouvertes par la glace ont un albédo plus de 10
fois plus faible (a5 = 0.07; Pegau et al., 2001) et sont donc capables d’absorber
significativement plus de flux solaire que la banquise. Ainsi la fonte de la banquise entraine
une diminution de I’albédo de surface de I’océan Arctique qui, en absorbant plus de radiation

solaire, se réchauffe et entraine une augmentation de la température de surface.

En résumé, la banquise fond en réponse a 1I’élévation de la température a la surface et
permet 1’absorption d’une quantit¢ plus importante d’énergie solaire des surfaces en eaux
libres comparée a la banquise. La température de surface moyenne de I’océan augmente donc
avec la disparition des glaces. On a donc une accélération du réchauffement de la région par

un mécanisme de rétroaction positive associé a la variation de 1’albédo de surface (Curry et
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al., 1995). Pour cette raison, les modeles prévoient un réchauffement en Arctique 1.5 a 4.5
fois plus élevé que la moyenne globale (Holland and Bitz, 2003). Ce phénomene est connu

sous le nom d’amplification Arctique (Manabe and Stouffer, 1980).
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Figure 1. Carte de la région Arctique et de [’extension moyenne de la banquise sur la
période 2008-2015 en février (maximum) et en septembre (minimum). Les croix indiquent la
position des stations météorologiques permettant l'étude des nuages. Les surfaces bleues
correspondent a [’extension de la banquise calculée a partir des données de concentration en
glace des ré-analyses ERA-Interim. L’extension est définie comme la surface ou chaque boite

de 0.75°% 0.75° a une concentration de glace minimale de 15 %.

Dans ce systéeme, les nuages jouent un role car ils peuvent moduler la quantité de
rayonnement atteignant la surface et donc moduler la température de surface et la fonte de la
banquise. lls ont un double effet, ils réfléchissent une partie des rayonnements incidents SW
(en anglais Short Wave) et ils émettent des rayonnements LW (En Anglais Long Wave). En
combinant ces différents effets les nuages peuvent soit réchauffer soit refroidir la surface. Les
effets radiatifs des nuages dépendent de leurs localisations géographiques, de leurs épaisseurs
optiques, de leurs compositions ou encore de leurs altitudes. Leur étude dans ces régions est
critique car leur présence peut accélérer ou ralentir la fonte des glaces de mer. Dans un
contexte de changement climatique d’origine anthropique amorcé depuis 1’ére industrielle, la
formation et le role des nuages en Arctique doivent étre mieux compris et fait 1’objet de
multiples études (Kay et al., 2008, 2009 ; Schweiger et al., 2008 ; Wu et al 2012).




Introduction

L’étude des nuages dans les régions polaires a longtemps été problématique. A la fois
depuis le sol car il est difficile et colteux d’installer et de maintenir des stations dans ces
zones extrémes et depuis I’espace ou les satellites de télédétections passifs n’étaient pas
capables de distinguer les nuages des surfaces enneigées. Depuis le sol, quelques stations
permettant 1’étude des nuages existent ou ont existées en Arctique (Shupe et al 2011) ainsi que
des campagnes de terrains comme les projets « International Arctic Ocean Expedition » 1991
et 2001 (IAOE-91 ; TAOE-2001 ; Leck et al., 1996, 2004 ; Tjernstrom et al., 2004a, b) ;
« Surface Heat Budget of the Arctic Ocean » (SHEBA ; Uttal et al., 2002) et en 2007-2008 le
Arctic Summer Cloud Ocean Study (ASCOS, Tjernstrom et al., 2014). Depuis 1’espace, la
mise en orbite en 2006 du lidar spatial CALIOP (Winker et al., 2003) a bord du satellite
CALIPSO a permis I’obtention de mesures fiables des nuages dans la région Arctique (Kay et
al 2008, 2009, 2016 ; Cesana et al 2012).

Ces mesures radars, lidars, céilométres et radiometres ont permis de documenter depuis le
sol et I’espace, la persistance, la couverture, la phase, la distribution verticale et temporelle
des nuages dans certaines régions de 1’Arctique. Ces études ont montré que les nuages sont
présents continuellement au cours de I’année (Intrieri et al 2002a, 2002b ; Shupe et al., 2011).
Les occurrences minimales sont observées en hiver (63%) et les maximales en septembre
(environ 97%) lorsque I’étendue de la glace de mer est minimum. Malgré des températures de
I’air fréquemment en dessous de 0°C, les nuages de phase liquide ou mixte sont aussi

observés toute 1I’année en Arctique (Cesana et al., 2012 ; Morrison et al., 2011).

Au Groenland, les observations des nuages sont encore plus rares qu’en Arctique. Cette
région a la particularité d’étre une masse continentale recouverte de glace par opposition au
reste de 1’Arctique qui est un océan. En été, il y a donc a priori moins de vapeur d’eau
disponible pour former des nuages qu’au-dessus de 1’océan Arctique. Le relief du Groenland
est élevé ce qui complique le transport de vapeur d’eau en son centre notamment. Les nuages
au Groenland n’ont donc a priori pas forcément les mémes propriétés que les nuages du reste

de I’ Arctique.

Au Groenland, une conséguence du changement climatique est la fonte de la calotte polaire
qui le recouvre et contribue en partie a 1’élévation du niveau des mers avec les conséquences

dramatiques que cela entraine. Cette fonte dépend de la température de surface Ty, qui est




influencée par la quantité de rayonnement absorbée a la surface du Groenland. Or les nuages

modulent la quantité de rayonnement qui atteint la surface.

Gréce a la mise en place d’une station d’observation au sol consacrée a la mesure des
nuages au sommet de la calotte polaire du Groenland et aux observations CALIPSO, il est

désormais possible d’avoir des observations complétes des nuages.
L’objet de cette thése est donc de:

1) Valider les observations des nuages du satellite CALIPSO grace aux observations sol
pour documenter leur couverture, leur phase thermodynamique, leur distribution verticale et

leur opacité au Groenland.

2) Utiliser ces nouvelles observations pour étudier les variations spatio-temporelles des

nuages et progresser dans notre compréhension de leur role au Groenland.

3) Evaluer les nuages simulés par les modéles de circulation générale (GCMs) a partir de
ces observations. L’estimation et la prédiction des fontes se fait a I’aide de mode¢les de climat.
Les modeles sont des outils permettant de faire des projections sur I’évolution du climat. Dans
les modeles, les nuages sont des objets difficiles a simuler car leur formation dépend de
processus a grande échelle aussi bien que de petite échelle (microphysique) non résolue par
les modeles. Les incertitudes sur la simulation des nuages sont fortement responsables de la
dispersion des prédictions climatiques par les modeles de climats (Flato et al., 2013). Les
observations sont donc primordiales pour contraindre les mode¢les et reproduire au mieux les

interactions entre les nuages et la calotte polaire du Groenland.
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Contexte

Chapitre 1. Contexte

1.1 La calotte polaire du Groenland

Détaché des continents américain et eurasien, le Groenland est une ile de 2,2 millions de

km? avec une topographie complexe. Les régions en périphérie de 1’1lle sont montagneuses et

le reste est recouvert par une immense calotte de glace (ou inlandsis). Elle représente 80 % de

la surface du Groenland avec une superficie de 1,7 million de km?. La calotte a une élévation

maximale de 3000 m au-dessus du niveau de la mer au centre du Groenland (Fig. 1.1, Zwally

et al., 1983 ; Bamber et al., 2013).

0
/ "00
N &
i\,\ +Humboldt
{,,;7\;5 GiTS/Camp Century
iﬂ'),-tx,. '\,
2, \‘>
Wy &
60W - NASA-U

3 Swiss Camp
JAR- ’I(lll\l(lﬁ*R:S 2,1;\SMS 1-5

65N

30°W

Figure 1.1. Carte topographique du Groenland ainsi que du réseau des stations

météorologiques automatiques du réseau GC-Net. (Source : Box et al., 2006)
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Une telle masse de glace s’est formée grace a 1’accumulation de précipitations neigeuses
qui se transforment en glace, non contrebalancée par des mécanismes entrainant une perte de
masse. Cependant les estimations récentes de I’évolution de la masse de glace contenue par la

calotte montrent que la calotte polaire du Groenland perd de la masse (Vaughan et al., 2013).

Ces pertes totales de masse sont mesurées années aprés années a partir d’observations
satellites (Figure 1.2). Depuis 1992, entre 2500 et 3500 Gt d’eau ont été relachées dans les
océans. L’ajout de cette masse d’eau aux océans qui recouvrent la planete équivaut a une
¢lévation du niveau des mers compris entre 7 et 9 mm entre 1992 et 2012. Ce lien entre fonte
des glaces et élévation du niveau des mers est au cceur des préoccupations pour les effets que
la montée des eaux peut avoir sur les régions cotieres, leurs écosystémes et les communautés

qui y vivent (Fitzgerald et al., 2008 ; Nicholls and Cazenave, 2010).

Théoriquement, 1’¢lévation maximum du niveau des mers due a la fonte de toute la calotte
du Groenland est estimée a 7.3 m. Il faudrait cependant plusieurs milliers d’années pour que
cela arrive (Church et al., 2013). Selon les scénarios, les modéles prédisent une élévation de
+9 a +12 cm du niveau des océans due a la fonte du Groenland en 2100 par rapport au niveau
moyen de la période 1986-2005. Cela fait du Groenland le troisiéme contributeur a 1’élévation
du niveau des océans, apres I’expansion thermale des océans due a 1’augmentation de leur
température, et la contribution des glaciers en dehors du Groenland et de 1’Antarctique

(Vaughan et al., 2013).
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Contexte
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Figure 1.2. Perte de masse cumulée (en gigatonne) de la calotte glaciaire groenlandaise entre
1992 et 2012 extraite de 18 études. Les estimations sont calculées a partir d’observations
satellites de gravimétrie GRACE et altimétriques ICESat .L ordonnée indique [’élévation du
niveau des mers (Sea Level Elevation : SLE) équivalente a la perte de masse (Figure extraite

de Vaughan et al., 2013).

1.1.1 Mécanismes de gain et perte de masse de la calotte polaire

Deux mécanismes entrainent un changement de la masse de la calotte polaire :

(i) Ladynamique des glaces :

La calotte polaire du Groenland n’est pas statique, les glaces qui la constituent sont en
mouvement et s’écoulent. Les €écoulements des glaces les plus rapides sont mesurés en
périphérie, ou les glaces peuvent se déplacer a une vitesse de plusieurs kilométres par an
(Quiquet, 2012). Lorsque la glace atteint la mer, la rupture des glaciers entraine la décharge

des glaces dans la mer, on parle de vélage des icebergs.

(if) Le bilan de masse surfacique :

Le bilan de masse surfacique (Surface Mass Balance en anglais : SMB) est défini comme

13



la différence entre les précipitations neigeuses (source) et les processus a la surface qui
entrainent une perte de masse a la surface. Le SMB peut étre exprimé comme suit (Box et al.,

2006) :

SMB=P—E—Qs—R (1.1)

P représente les précipitations neigeuses. E exprime les flux sortants et entrants de vapeur
d’eau au niveau de la surface glacée, i.e. la condensation et I’évaporation. Qs exprime la perte
par sublimation de la neige soufflée. Et R est I’écoulement de surface, qui peut s’écrire

(Pfeffer et al., 1991) :

R = Mp — Mr (1.2)

Avec Mp la production d’eau liquide produite par la fonte de surface et Mr la fraction
d’eau retenue par regel (Ettema et al 2010). L’écoulement R n’est pas a confondre avec
I’écoulement des glaces dii a la dynamique de la calotte, on parle ici de 1’écoulement de I’eau

liquide issue de la fonte des glaces.
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Contexte

1.1.2 Evolution récente du bilan de masse surfacique

Sur I’ensemble du Groenland, Van den Broek et al. (2009) et Rignot et al. (2011) ont
montré a partir d’observations satellites que les deux mécanismes présentés ci-dessus
(dynamique des glaces et SMB) ont contribués a part égale a la perte de masse totale sur les

deux derniéres décennies. Leurs contributions ont augmentées avec le temps

La contribution de plus en plus importante du SMB correspond a des valeurs de plus en
plus négatives de celui-ci sur cette période. Cette variation peut étre comprise en suivant

I’évolution des termes de 1’équation 1.1 :

Entre 1890 et 2000 Mernild et al. (2014) ont mesuré une augmentation des précipitations
neigeuses (terme P dans 1’équation 1.1) au-dessus de la calotte du Groenland avec une
tendance de +0.1 mm.an™ en équivalent eau liquide par an. L’augmentation des précipitations
neigeuses (P) observées avant les anneées 2000 a contrebalancé les pertes dues a
I’augmentation de 1’écoulement (R) sur cette période (Box et al 2006., Hanna et al., 2005).
Pour le 21°™ siécle, les modéles prédisent une augmentation de 5% des précipitations par °C
de réchauffement annuel moyen au Groenland (Gregory and Huybert, 2014). Cependant, le
réchauffement du climat augmentera également le rapport entre précipitations liquides et
solides. Les précipitations neigeuses (P) ne suffisent plus pour compenser les pertes de masses
actuelles et futures (Church et al., 2013). L’étude des précipitations au Groenland est un sujet
de recherche entier et complexe, sur lequel nous ne nous concentrerons pas dans ce travail.

Notre intérét se portera surtout sur la relation entre I’écoulement R et les nuages.

En utilisant des observations satellites et aéroportées, Enderlin et al. (2014) ont montrés
qu’entre 2009 et 2012, I’écoulement a la surface (R) est responsable de 84 % de
I’augmentation de la perte de masse totale de la calotte. Les termes E et Qs de I’équation (1.1)

sont donc négligeables devant R.
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1.1.3 Modulation de la température de surface de la calotte polaire

Pour anticiper et modéliser I’évolution de la montée des eaux, il est important de
comprendre les mécanismes qui entrainent une augmentation de la perte de masse, et
particuliérement 1’écoulement a la surface (terme R dans 1’équation 1.1 et 1.2). Celui-ci
dépend d’abord de la température de surface. La température de surface est modulée par les

variables suivantes :
Rayonnement solaire et angle zénithal

Au premier ordre, la température de surface est pilotée par le rayonnement solaire incident
via I’apport de flux dans les courtes longueurs d’onde (SW). C’est donc en été, a partir de
juin, lorsque I’angle solaire zénithal est le plus faible, que les températures sont les plus

¢levées et que la fonte est la plus importante.
Circulation atmospherique

Ensuite, la circulation atmosphérique agit sur les températures estivales moyennes a la
surface du Groenland et influence la fonte (Fettweis et al., 2013). Ces dix dernic¢res années,
des éveénements de fontes extrémes se sont succédés au Groenland : en 2007 (Mote et al.,
2007), 2010 (Tedesco et al., 2011) et 2012 (Tedesco et al., 2013). Ces fontes sont associées a
des étés anormalement chauds qui peuvent s’expliquer par la circulation atmosphérique :
advection de masses d’air chaudes ou humides, persistance de conditions anticycloniques qui
peuvent étre connectées a 1’état de 1’oscillation Nord Atlantique (NAO) (Chen et al., 2015 ;
Box et al., 2012).

Albédo de surface

Typiquement, une surface couverte de neige a un albédo de surface os =~ 0.8 et réfléchit
donc 80% du rayonnement solaire incident. Une baisse de I’albédo de surface induit une
augmentation du rayonnement solaire absorbé a la surface, une augmentation de la
température de surface et donc de la fonte. Plusieurs raisons peuvent entrainer une diminution
de l’albédo de la calotte : tout d’abord un réchauffement de la région peut permettre la
formation de flocons de neige plus gros. Les surfaces recouvertes par cette neige ont un

albédo de surface plus faible que celles recouvertes par des flocons plus petits (Dozier et al.,
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1981). L’albédo de surface de la neige humide ou ancienne est ¢galement inférieur a I’albédo
de la neige seche ou fraiche (Robock, 1979 ; Blumthaler and Ambach, 1988). La neige peut
aussi s’assombrir suite a 1’advection de poussiceres et d’impuretés (Dumont et al., 2014).
Finalement, la fonte de la neige ou I’absence de précipitation peut mettre la glace qu’elle
recouvre a nu. La glace, d’albédo plus faible que la neige (a5 = 0.6), fond plus facilement
(Tedesco et al., 2011). Tous ces mécanismes montrent qu’en fondant, la surface de la calotte
devient plus sombre et absorbe donc davantage de rayonnement solaire. Il y a donc un
mécanisme de rétroaction positive qui amplifie la fonte liée a 1’albédo de surface (Box et al.,

2012 ; Tedesco et al., 2011).
Nuages

Enfin, et c’est le sujet qui nous intéresse, les nuages ont un réle a jouer. Ils peuvent
refroidir la surface en masquant le Soleil et en bloquant le rayonnement visible, mais ils
peuvent aussi la réchauffer en piégeant le rayonnement infrarouge émis par le sol et les basses

couches atmosphériques. Ce rdle est explicité dans les sections ci-apres.
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1.2 Effet radiatif des nuages a la surface du Groenland

En réchauffant ou refroidissant la surface radiativement, les nuages modifient la
température de surface qui agit sur I’écoulement de surface R. Nous définissons ci-apres
I’effet radiatif des nuages (Cloud Radiative Effect: CRE) qui indique si la présence des
nuages réchauffe ou refroidit la surface radiativement. Nous verrons ensuite 1’état des

connaissances sur le CRE a la surface.

1.2.1 Définition

La variable CRE;Y/ est définie comme la différence de flux absorbés a la surface en

présence (all sky) et en ’absence (clear sky) de nuages :

CREsurf — Fnet surf Fnet surf ) + (Fnet surf Fnet surf ) (]‘3)

tot LW,all sky ~— 'LW,clear sky SW,all sky ~— 'SW.,clear sky
L ) \ )
I 1
_ surf _ surf

N net surf net surf . ’
Ou Fliy i sky €t Fow crear sy Sont les flux LW (Longwave) net a la surface en preésence et en

net sur
F f

H] . net surf
I’absence de nuages ; SW,all sky et F:?W,clear sky

flux LW net a la surface avec et sans nuage.
CRE;W et CRE;Y sont respectivement les effets radiatifs a la surface dans les domaines LW et

SW. Les flux nets sont définis comme la différence entre les flux descendant (ex : Far sky) €t

montant (GX :FLTI/T/?;{; sky)'

net surf _ plsurf Tsurf
Fiw swa sy = Frwjswau siey = Fow sswau sky (1.4)

Donc si le flux net est positif alors la surface regoit plus de flux descendant qu’elle n’émet
de flux montant. Ainsi un CRE;“” positif indique que plus de flux est absorbé a la surface
lorsque les nuages sont présents. Les nuages réchauffent donc la surface lorsque le CRESY” est

surf

positif, et a I’opposé refroidissent la surface si CRE,,,” est négatif.

surf

Nous décomposons ici le CRE;;”en composantes dans les domaines LW et SW car les

nuages ont des effets radiatifs trés différents suivant la longueur d’onde.

CRE;y” dépend de la couverture nuageuse, de Daltitude des nuages qui pilote Ty, €t de

leur émissivité (g). La couverture nuageuse (définie en détail dans le chapitre 3) est un
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net surf

indicateur de I’extension horizontale des nuages. Si la couverture est nulle alors Fj;" /G, =

net sur
F f

"W cloar sky €t donc CRE;Y = 0. Laltitude des nuages influence la température des nuages

(Thuage)- Dans la haute troposphére (entre 5 et 8 km au-dessus de niveau du sol au Groenland),
les nuages sont plus froids que les nuages bas et donc émettent moins de flux LW suivant la
loi de Stefan-Boltzmann. Enfin, les flux LW émis augmentent avec 1’émissivité¢ du nuage. Par
exemple a la la station de Summit, les nuages bas avec un contenu en eau intégré (Liquid
Water Path en anglas : LWP) supérieur a 30 g.m™ produisent un CRE;W = 85 W.m? (Miller et
al., 2015)

CRESY dépend de la couverture et de 1’épaisseur optique des nuages, mais aussi de
I’albédo de la surface. La couverture nuageuse et 1’épaisseur optique vont déterminer la
quantité¢ de rayonnement SW qui atteint la surface. Un nuage opaque masque le Soleil laisse
trés peu de rayonnement SW atteindre la surface. Au Groenland, les nuages liquides sont plus
opaques que les nuages de glace, bloquent donc plus de rayonnement SW et ont un effet
refroidissant plus fort. Enfin, I’albédo de la surface correspond a la fraction de rayonnement
réfléchi par la surface. Une surface avec og = 1 réfléchit I’intégralité du rayonnement SW sans
rien en absorber, que ce soit en présence ou en absence de nuages. Dans ce cas CREL = 0
W.m™ car FYuT g, = Fhut oo et P gy = Fiu - A Dinverse, si as = 0, alors Deffet

refroidissant des nuages dans le domaine SW est maximal.

1.2.2 Etat des connaissances

La figure 1.3, extraite de 1I’¢tude de Miller et al. (2015), montre le cycle annuel des effets
radiatifs des nuages mesurés a la station de Summit: LW, SW et total. En moyenne, les
nuages ont a la station de Summit un creZY” positif toute I’année. En hiver, en 1’absence de
rayonnement solaire SW, 1’ajout d’un nuage augmente le flux LW descendant a la surface et a
donc un effet total réchauffant. En été, la composante dans le domaine SW vient s’ajouter, et
en fonction des différentes variables qui agissent sur cRESY”, les nuages auront un effet plus
ou moins refroidissant. Summit est situé au centre du Groenland ou la surface est
complétement recouverte par la neige, 1’albédo de surface est donc trés élevé (a5~ 0.9). C’est
pour cela que CRESY” reste faible toute 1’année donc CRE;.’est supérieur en amplitude a
CRE;.toute I’année, ainsi les nuages contribuent au réchauffement de la surface toute

I’année. L’ effet radiatif positif des nuages a Summit n’est pas nécessairement représentatif de
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tout le Groenland car I’albédo de surface n’est pas partout aussi élevé qu’a Summit. Au
solstice d’été, pour les surfaces ou os passe sous 0.6 (glace ou neige fondue), crRESY” dépasse
en amplitude crE;Y” et donc les nuages ont un effet refroidissant (Cawkwell and Bamber,
2002). Le cycle des CRE a la station de Summit peut aussi étre lié a la phase des nuages, car
au Groenland les nuages liquides sont plus épais optiqguement que les nuages de glace. Miller
et al. (2015) ont montré que 1’occurrence de nuages de glace est constante toute I’année alors
que les nuages liquides ont un cycle saisonnier avec un maximum d’occurrence en juillet

(Shupe et al., 2013 ; Miller et al., 2013). Leurs effets radiatifs dominant ceux des nuages de

glace, la variabilité annuelle des nuages liquides pilote le cycle annuel de CRES!!.

T
.
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o
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: - Net ‘ ‘ '
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Figure 1.3. Cycle annuel de cRES”, cREjS'et cREY a la station sol de Summit (a)

Moyenne mensuelle des effets radiatif des nuages a la surface Fyo™” (pointillés), Fyor”
(pointillés-points) et net (ligne pleine). La distribution des CRE SW net (CRESY”), CRE LW
net (CRE;Y”) et CRE total (CREs¥'F) dans (a)-(c) sont représentés par des diagrammes en
boite. Les boites indiquent les 25eme et 75eme centiles, les moustaches les 5eme et 95eme
centiles, la ligne horizontale dans les boites donne la médiane et [’astérisque la moyenne.

(Figure extraite de Miller et al., 2015)
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Quelques ¢études ont fait le lien entre I’écoulement a la surface R et les nuages. Bennartz et
al., (2013) a décrit un événement de fonte de la surface au sommet de la calotte glaciaire
déclenché par la présence de nuages liquides semi-transparents avec un contenu en eau intégré
compris entre 10 et 40 g.m™ en juillet 2012. Ces nuages sont suffisamment fins optiquement
pour laisser passer assez de rayonnement SW pour réchauffer la surface, et suffisamment bas
et opaques pour augmenter I’émission de flux LW vers la surface (Turner et al., 2007). Le
réchauffement induit par ces nuages a fait passer la température de surface au-dessus de 0 °C
et donc généré de la fonte. En extrapolant sur le reste du Groenland, ce cas d’étude suggere
que les nuages sont capables d’étendre la surface de fonte. Plus récemment, Van Tricht et al.,
(2016) ont suggéré a partir d’observations satellites et d’un modéle de neige que le regel de
I’eau en surface (Mr dans 1’équation (1.2)) est plus faible en présence de nuages. En

empéchant ce regel les nuages participeraient a I’augmentation de I’écoulement de surface.
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1.3 Observations des nuages au Groenland

Un probléme majeur pour réaliser des études sur les nuages au Groenland est la difficulté
de collecter des observations, en raison des températures extrémement froides et de
I’¢loignement des régions intérieures. Le climat complique [’installation et la mise en
fonctionnement d’instruments in-situ. Au Groenland, le Greenland Climate Network (GC-
Net) est le réseau de stations météorologiques le plus complet (Fig. 1.2). Il comprend 18
stations automatiques capables de mesurer de nombreux paramétres atmosphériques
(température, pressions, humidité...), mais qui ne permettent pas une étude précise et poussée
des nuages. Les quelques études qui incluent des observations de nuages sol au Groenland
utilisent les mesures de la station de Summit mieux instrumentée, au cceur de la calotte

glaciaire (Chap. 2).

L’observatoire implanté a Summit a I’avantage de fournir des mesures trés détaillées de la
situation atmosphérique et nuageuse au sommet de la calotte glaciaire du Groenland. Avec un
fonctionnement prévu jusqu’en 2018, I’observatoire de Summit assurera un suivi des nuages
régionaux et des processus atmosphériques sur le « long » terme. La station est localisée sur
un plateau glacé a haute altitude. Elle est a 400 km des c6tes Est et Ouest et 1000 km des
cotes du Sud. Les conditions climatiques y sont donc froides et séches et la troposphere
relativement compressée (Shupe et al., 2013). Cette situation tres spécifique n'est pas
nécessairement représentative du reste du Groenland. Ce probléeme de représentativité est
d’autant plus important qu’il y a peu de stations d’observation au Groenland. L’une des
questions est de savoir quelle est la représentativité de ces observations nuageuses locales par
rapport au reste du Groenland.

C’est a ce niveau que la mesure satellitaire sera utile. Les observations satellitales
permettent de documenter la répartition géographique des nuages sur un territoire. Pour
atteindre les hautes latitudes, les satellites suivent une orbite polaire. Cette orbite inclinée de
plus de 80° par rapport a 1’équateur permet au satellite d’atteindre les hautes latitudes et
d’observer presque l’intégralité de la planéte. Les satellites donnent acces a une large

couverture spatiale et des observations régulieres.

La majorité des satellites capables de documenter les nuages utilise des technologies de

télédétection passive. Les instruments passifs n’émettent aucun signal et captent le
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rayonnement émis ou réfléchi dans la direction de linstrument. Le projet ISCCP
(International Satellite Cloud Climatology Project) rassemble plus de 25 années
d’observations nuageuses collectées par plusieurs satellites passifs, et est a ce jour la
climatologie nuageuse la plus longue (Rossow and Schiffer, 1999). Cependant, ces
observations ont I’inconvénient d’étre difficiles a exploiter dans les régions polaires, au-
dessus des surfaces neigeuses et glacées (Noel et al., soumis). Les faibles radiations émises
dues a des températures faibles et une exposition au Soleil faibles font que les instruments
operent dans les limites de leurs capacités. Les détecteurs sensibles a la lumiére visible sont
en difficulté a cause de 1’albédo élevé de la surface et donc du peu de contraste entre les
nuages et la surface. Dans le domaine infrarouge, les nuages sont difficiles a repérer a cause
du faible contraste entre la température de surface et celle des nuages. Les climatologies
¢tablies avec des satellites d’observations passifs rapportent des couvertures nuageuses au
Groenland maximale de 65% (Wang and Key., 2005 ; Griggs and Bambers., 2007) alors que
depuis le site sol de Summit les couvertures nuageuses sont supérieures a 80% (Shupe et al.,

2013) toute 1’année.

Les technologies de télédétection active telles que les radars ou les lidars permettent de
résoudre ces problémes. La mise en orbite d'instruments de télédétection active dédiés aux
nuages est relativement récente (Spinhirne et al., 2005) comparée aux technologies passives.
Le principe de ces instruments est d’émettre un signal, radio pour le radar, laser pour le lidar.
L’instrument détecte ensuite la fraction de rayonnement rétrodiffusé par les objets (nuages,
aérosols, sol ...) rencontrés par le signal émis. La mesure du temps mis par le signal pour faire
le trajet aller-retour entre le satellite et I’objet donne la distance de ce dernier par rapport au
satellite et donc par rapport a la surface. Ces restitutions d’altitude ne sont pénalisées ni par la

température froides de 1’objet ni par I’albédo élevé de surface (Wylie et al., 2007).

C’est pour cela que le lidar Cloud-Aerosol Lidar with Orthogonal Polarization (CALIOP)
embarqué sur le satellite Cloud-Aerosol Lidar and Infrared Pathfinder Satellite Observation
(CALIPSO ; Winker et al.,2009) est un outil adapté pour détecter et caractériser les nuages
dans cette région. Le satellite CALIPSO a été mis en orbite le 28 avril 2006 au sein de la
constellation de satellites A-train. Cette constellation est constituée d’un cortége de satellites
qui se suivent par intervalles de quelques secondes ou minutes, tous équipés d’instruments

dédiés a I’observation de la Terre (Figure 1.4). La constellation A-train, comme « Afternoon
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Constellation », suit une orbite polaire héliosynchrone. Cela signifie que les satellites coupent
I’équateur a 13:30 heure locale environ sur la demi-orbite ascendante sud-nord et a 01:30
heure locale sur la demi-orbite descendante nord-sud. Les données lidar de CALIPSO
apportent des informations impossibles a obtenir avec des instruments passifs. Cet instrument
permet de documenter la colonne atmosphérique sondée sur toute sa verticale en apportant des
informations sur I’altitude des nuages, sur leur épaisseur géométrique et optique, ainsi que sur

leur phase thermodynamique (Cesana et al., 2013).

L’A-Train inclut un autre satellite actif (CloudSat, Stephen et al., 2002) et des satellites
équipés de capteurs passifs qui permettent d’observer les nuages et leurs propriétés radiatives.
Le satellite Aqua est équipé des instruments « Cloud and the Earth’s Radiant Energy
System » (CERES, Wielicki et al., 1996) et « Moderate Resolution Imaging Spectrometer »
(MODIS, King et al., 1992). CERES permet de mesurer les effets radiatifs des nuages au
sommet de I’atmosphere (Voir Chap. 2.3.1). MODIS collecte des mesures de rayonnement sur
36 bandes spectrales distribuées entre 0.4um et 14.4um a partir desquelles il est possible de
déduire des propriétés nuageuses (Voir Chap. 2.2 ; Platnick et al., 2003).
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Figure 1.4. Constellation de satellite A-Train. Image datant de 2013 extraite du site :
http://atrain.nasa.gov/. Le satellite PARASOL a été retiré de la constellation en décembre

2013.
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1.4 Questions scientifiques abordées dans cette these

En modulant les flux radiatifs a la surface du Groenland, les nuages peuvent moduler la
température de surface, accélérer ou ralentir la fonte de la surface, et influencer le bilan de
masse surfacique du Groenland. Pour connaitre les effets radiatifs des nuages a la surface, il
est important d’obtenir des informations sur 1’occurrence des nuages, leur couverture, leur
phase, leur altitude et leur épaisseur optique. Plusieurs études récentes ont motivé les travaux

présentés dans cette thése :

1) Bennartz et al. (2012) ont montré que des nuages liquides bas et optiquement fins ont
contribué a déclencher un événement de fonte de la surface a Summit au centre du Groenland.
Cette étude essaye aussi de documenter I’occurrence de ces nuages en 2012 sur ’ensemble de
I’Arctique a partir des réanalyses ERA-Interim et montre que ce type de nuage est fréquent
au-dessus de 1’océan Arctique. Cependant la variabilité temporelle et géographique de ce type
de nuages au Groenland n’est pas abordée dans cette étude, ce qui laisse en suspens la

question de la fréquence des événements de fonte liés aux nuages.

2) Shupe et al. 2012 ont montré que les nuages liquides sont fréquents a Summit. Or
Summit est éloigné de sources locales de chaleur et d’humidité. Le climat y est plutot sec et
froid. Cela suggere le transport d’humidité sur de longues distances et un role important de la
circulation atmosphérique (Morrison et al., 2011). Dans le méme temps, en Arctique la
présence de stratocumulus de phase mixte est fréquemment observée conjointement a des
phénomenes d’inversion de température et d’humidité, et se maintient grace a des processus
locaux (Solomon et al., 2011). D’autres travaux ont tentés de relier la circulation
atmosphérique a la fonte (Fettweis et al., 2013a; Miodusezwski et al., 2016) et aux
précipitations (Schuenemann et al., 2009, 2010). Mais aucune étude n’a fait le lien entre la
circulation atmosphérique a grande échelle et la formation des nuages sur [’ensemble du

Groenland.

3) Les principales connaissances sur les nuages au Groenland ont été obtenues depuis le
site sol de Summit au centre du Groenland (Shupe et al., 2011 ; Shupe et al., 2013) ou par des
satellites de télédétection passifs (Wang and Key, 2005 ; Griggs and Bamber, 2007). Les
observations existantes ont soit des incertitudes trop grandes, soit ne concernent qu’une

infime fraction du territoire Groenlandais. Avec 10 ans de mesure depuis le lancement en
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2006 de CALIPSO, il est désormais possible de créer une climatologie résolue dans le temps
et dans I’espace pour suivre [’évolution interannuelle et spatiale des nuages, faire le lien avec

la circulation atmosphérique.

4) Les modeles de climat (Global Climate model : GCM) sont des outils incontournables
pour essayer de prédire I’évolution du Groenland dans un climat plus chaud. Pour étre fiable,
les modeles doivent décrire de la maniere la plus réaliste possible les nuages et les interactions
qu’ils ont avec les composantes non atmosphériques du systéme (la cryosphére et les océans).
Les processus de fonte de la calotte (Fettweis et al., 2013b) et les processus nuageux souffrent
d’incertitudes ¢levées dans les GCMs. A 1’échelle globale, Cesana and Chepfer (2013) ont
montré que le modeéle LMDZ5B ne reproduit pas la coexistence de liquide et de glace dans les
nuages lorsque la température est comprise entre -40°C et 0°C, une situation trés commune en
Arctique (Shupe et al., 2006 ; Cesana et al., 2012). Des difficultés similaires ont été
retrouvées par Kay et al. (2016) avec le modele CAMS, qui crée trop peu de nuages liquides
en Arctique, sous-estimant la température de surface de -2 a -3 °C a la station de Summit.
Comme ces études ne s’intéressaient pas spécifiquement au Groenland et se limitaient a un
seul mod¢le a la fois, elles ne permettaient pas d’évaluer le réalisme des nuages au Groenland
décrits dans tous les modéles, et l'influence qu’ils peuvent avoir sur [’estimation de la fonte a

la surface.

Pour progresser sur les points mentionnés ci-dessus, dans cette thése nous avons essayé de

répondre aux questions suivantes :

Quelle est la distribution géographique de 1’ensemble des populations nuageuses

au-dessus du Groenland ?

e Quelles sont les propriétés des nuages au-dessus du Groenland? : altitude, phase

thermodynamique, opacité ?

e (Comment varient temporellement ces propriétés, de facon saisonnicre et

interannuelle ?

e Peut-on relier la formation des nuages au-dessus du Groenland a des régimes de

circulation atmosphérique spécifiques ?
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e Les modeles de climat reproduisent-ils correctement les nuages observés?

e Les nuages créés dans les modeles sont-ils capables de réchauffer assez la surface

pour déclencher sa fonte ?
Pour répondre a ces questions, nous avons organis¢ la thése selon le plan suivant :
L’ensemble des méthodes et outils sont présentés dans le Chapitre 2.

Dans le Chapitre 3, nous avons établi une climatologie nuageuse du Groenland a partir des
observations CALIPSO. Cette climatologie est comparée avec les observations obtenues a la
station sol de Summit au centre du Groenland et avec les climatologies issues des
observations satellites par télédétection passive. Ce travail a permis de préciser les avantages

et les limitations de la mesure lidar spatiale.

Le Chapitre 4 présente les variabilités spatiales, saisonniéres et interannuelles des
propriétés nuageuses observées (couverture, profils verticaux, phase) au Groenland entre 2008
et 2015. Ces propriétés sont ensuite classées en fonction de régimes de circulation

atmosphérique afin de préciser les conditions favorisant la formation des nuages.

Le Chapitre 5 fait le lien entre les nuages et les flux radiatifs a la surface dans les
observations et les modéles de climat CMIP5. La comparaison observations/modeéles a permis
d’identifier des biais communs a plusieurs modeles dans la représentation des nuages et des
flux radiatifs a la surface. Nous avons en particulier, examiné avec attention la capacité des

modeles a reproduire les nuages susceptibles d’accélérer la fonte de surface.
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Outils

Chapitre 2: Outils

Dans ce chapitre, nous présentons 1’ensemble des outils utilisés dans cette thése. Une
majorité de cette thése s’appuie sur des observations satellites. Dans la premiére partie, on
présente le produit standard GOCCP construit & partir des mesures du lidar CALIOP a bord
du satellite CALIPSO (Sect. 2.1). Dans la seconde partie, on présente un ensemble de produits
satellitaires construits a partir de mesures des nuages par télédétection passive issues du projet
GEWEX Cloud Assessment (Sect. 2.2). Dans la troisiéme partie, on présente deux produits de
flux radiatif a la surface dérivés d’observations satellites (Sect 2.3). Pour valider ces mesures
satellites au Groenland nous avons utilisé des mesures prises depuis la station de Summit au
centre du Groenland (Sect. 2.4). Celles-ci comprennent des mesures des propriétés nuageuses
par lidar et par radar et des mesures de flux radiatif dans les domaines LW et SW. Dans la
section 2.5, on présente deux classifications en régime de circulation utilisées pour faire le
lien entre la circulation atmosphérique et les nuages. Enfin, dans la derniere partie, sont
présentés les modeles de climat dont on évaluera la capacité a reproduire des nuages au

Groenland a partir des observations (Sect. 2.6).

Le tableau 2.1 résume I’ensemble des observations sol et satellite que nous utiliserons dans
cette these.

29



Instrument ou produit Variables Résolution spatiale Période
et temporelle
CALIPSO-GOCCP Couverture nuageuse 480 m vertical Avril 2006-
(satellite) Profils verticaux de détection et 2°%2° horizontal 2015
(Chepfer et al., 2010) de phase thermodynamique des Journalier ou
nuages mensuel
GEWEX-CA Couverture nuageuse (CA) 1°x1° horizontal 2008-2009
(télédétection passive, (Détails dans Tableau 2.2) Mensuels
CALIPSO)
(Stubenrauch et al., 2013)
CERES EBAF-Surface Flux LW, SW montant et 1°x1° horizontal 2000-2015
(satellite) descendant a la surface Mensuels
(Wielicki et al., 1996)
2B-FLXHR-LIDAR Flux LW, SW montant et 2°%2° horizontal 2007-2010
(satellite) descendant a la surface Mensuels
(Henderson et al., 2013)
MMCR Couverture nuageuse 45 m vertical juin 2010-2015
(site sol) Profils verticaux de détection des | 2 s res temp
(Shupe et al., 2013) nuages
MPL Couverture nuageuse 15 m vertical juin 2010-2015
(site sol) Profils verticaux de détection et 5 s res temp
(Shupe et al., 2013) de phase thermodynamique des
nuages
Flux ETH Flux LW, SW, montant et Mensuels janvier 2011-
(site sol) descendant a la surface 2013

(Miller et al., 2015)

Tableau 2.1. Description des données d’observations utilisées dans la these
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2.1 Observations des nuages par lidar spatial

2.1.1 Produit nuage CALIPSO orienté GCM : GOCCP

Le produit CALIPSO-GOCCP (GCM Oriented CALIPSO Cloud Product) contient des
profils verticaux de fractions nuageuses, les couvertures nuageuses ainsi que des informations
sur la phase thermodynamique des nuages (Sect. 2.1.2). CALIPSO-GOCCP fut initialement
créé pour évaluer la description des nuages dans les modeles de climat, en le comparant aux
nuages simulés et vus par un simulateur d’observable (Sect. 2.4). CALIPSO-GOCCP est
développé au LMD (Chepfer et al., 2010, 2013 ; Cesana et al., 2013).

a) Détection des nuages
CALIPSO-GOCCP utilise les données lidar de niveau 1 CALIOP L1. Ces données
contiennent les profils du signal atténué rétrodiffusé (Attenuated Total Backscatter : ATB) qui
sont horizontalement espacés de 333m, et ont une résolution verticale de 30 m entre 0 et 8.2

km et de 60 m entre 8.2 et 20 km d’altitude. A chaque niveau d’altitude z, le signal ATB

s’exprime comme suit :
ATB(z) = (Bpart(z) + ﬁmol(z)) X exp [_2 fZTOA(napart(Z) + amol(z)dz)] (2 ])

B : Coefticients de rétrodiffusion z : Altitude
7 : Rapport de diffusions multiples TOA : Top Of Atmosphere

a : Coefficients d’extinction

La Figure 2.1 montre un exemple de profils d’ATB le long d’une orbite de CALIPSO qui

survole le Groenland. Un profil ATB a une latitude donnée est représenté ici en code couleur.

31



0.01
0.008
£ %
= 0.006 _&
2 0.004 @
< <
0.002
0

589 632 675 716 754 789 813 817
Latitude (°)

Figure 2.1. Profils de Total Attenuated Backscatter (ATB en km-1.sr-1) le long d'une orbite
de CALIPSO passant au-dessus du Groenland pendant la nuit. La résolution verticale est de
30m aux altitudes inférieures a 8.2 km et de 60 m au-dela de cette limite. On note que le
changement de résolution est responsable d’une augmentation apparente de [’intensité du
signal en ciel clair au-dessus de 8.2 km. L'élévation de la surface est indiquée en rouge. En

insert la carte du Groenland avec la trace de [’orbite représentée.

Pour détecter les nuages, 1’algorithme GOCCP calcule le rapport de diffusion (Scattering
Ratio : SR) a partir de I’ATB et du profil de densité moléculaire (Molecular Density : MD).
Un profil MD est équivalent a un profil ATB en conditions de ciel clair. Les profils MD sont
donnés pour 33 niveaux d'altitude répartis entre 0 et 40 km et dérivés des réanalyses Goddard
Earth Observing System Data Assimilation System Version 5 data assimilation product
(GEOS5-DAS ; Suarez et al., 2008) du Goddard Modeling and Assimilation Office (GMAO ;
Bey et al., 2001). Les profils ATB et MD sont moyennés et interpolés pour obtenir ATBygom €t
MDugom qui ont une résolution verticale commune de 480m. MDygon, est ensuite normalisé par

rapport au profil ATB4gom dans la stratosphere supposée sans nuage (22 <z <25 km de nuit et

20 < z < 25 km de jour) pour obtenir le profil de signal atténué rétrodiffusé moléculaire

ATBu4gom, mol.
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Le Scattering Ratio est ensuite calculé ainsi :

SR(7) = ATBagom(2) (22)

ATB4gom,mol(2)

SR =1 correspond a du ciel clair car dans cette situation, ATB4gom = ATBagom, mol-

Les Figures 2.1 et 2.2 présentent respectivement pour une méme scéne au-dessus du

Groenland des profils d’ATB et de SR.

—5
19 4
o
£ D
= 3%
o 10 14
E 2
= 2-§
T . 5
1
0 0

589 632 675 716 754 789 813 817
Latitude (°)

Figure 2.2. Profils de Scattering Ratio (SR) avec une résolution verticale de 480 m pour la
méme scéne que la figure 1.

Pour chaque profil, a chaque niveau d’altitude la détection des nuages dans une couche de
480 m d’épaisseur se base sur deux valeurs : (i) le Scattering Ratio et (ii) la différence AATB

= ATBu4gom — ATBugom, moi. La couche est classée :

e «nuageuse » si SR >5 et AATB > 2.5x 10” km™.sr'’,

e «claire »si0.01 <SR<1.2,

e «incertaine » lorsque 1.2 < SR < 5, probablement en présence d’aérosols ou de

nuages optiquement fins,

e completement atténuée quand SR < 0.01. Cette catégorie correspond aux couches
que le laser ne peut pas traverser en raison de leur épaisseur optique trop élevée.
Typiquement un lidar avec un laser 532 nm est complétement atténué a partir

d’une épaisseur optique t supérieure a 3-5 (Sassen and Cho, 1992).
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L'application des diagnostics de GOCCP au cas d’étude des Figures 2.1 et 2.2 est présentée
dans la Figure 2.3. Voir Chepfer et al. (2010) pour une justification des seuils utilisés.
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Figure 2.3. Masques des diagnostics GOCCP appliqués aux profils de la scéne présentée

Figures 2.1 et 2.2.

Pour obtenir un produit griddé on accumule dans des boites de 2°x2° en latitude-

longitude tous les profils précédents:

Y. nb pixels nuageux(z) (2 )
Y nb pixels ciel clair (z)+Y nb pixels incertains(z)+Y. nb pixels nuageux(z) '

CF(z) =

Dans la suite nous parlerons de fraction nuageuse pour désigner cette variable. Une
fraction nuageuse de 0% a un niveau d’altitude donné signifie qu’aucun nuage n’est détecté a
ce niveau dans toute la boite de 2°x2°. Une fraction nuageuse de 50% signifie qu’au niveau

d’altitude concerné, la moitié des pixels sont classés « nuageux » (SR>5).
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b) Adaptation du produit GOCCP au Groenland

Ajustement des profils verticaux a la surface :

Le Groenland a une topographie complexe avec une altitude maximale de 3000 m (Figure
1.1). Les structures nuageuses verticales de GOCCP sont exprimées par rapport au niveau de
la mer. Pour pouvoir étudier les nuages bas proches de la surface, nous présenterons dans
cette these certains profils nuageux verticaux en fonction de 1’élévation du niveau du sol
exprimé en km AGL (Above Ground Level), au lieu de la convention ASL (Above Sea Level)
utilisée dans les données CALIOP. Pour passer de ASL a AGL, nous avons utilisé les données
d’¢élévation GEM TerrainBase (National Geophysical Data Center 1995). Cette représentation

permettra de mettre en évidence les nuages bas localisés en dessous de 2 km AGL.
Etude des données de jour :

Le cercle polaire est défini pour qu’au nord de sa latitude (66°N) le Soleil reste en dessous
(au-dessus) de I’horizon pendant au moins une journée compléte par an, lors du solstice
d’hiver (d’ét¢). Cette alternance jour-nuit polaire est une contrainte majeure pour I’analyse du
cycle saisonnier des données lidar. Si les données lidar de nuit sont d’excellente qualité,
I’analyse des données de jour est plus contraignante. Pendant le jour, le télescope du lidar
recoit, en plus du signal laser rétrodiffusé, les photons du Soleil diffusés ou réfléchis dans sa
direction. Ceci crée du bruit dans la mesure. Le rapport signal sur bruit diminue lorsque le
télescope recoit des photons du Soleil. La part des profils bruités dépend de 1’ensoleillement
de la région et donc de la saison. Ainsi, presque 6 mois de données par an sont plus difficiles a
interpréter car plus bruitées. La transition entre jour permanent et nuit permanente est assez
rapide : de février a mars pour passer de la nuit au jour, et de septembre a octobre pour passer

du jour a la nuit.

Changement de [’angle de visée du laser CALIPSO et conséquences :

Le 28 novembre 2007, ’inclinaison du tir laser de CALIOP est passée de 0,3° a 3° par
rapport au nadir. Le but de ce changement d’angle de visée était d’éviter la réflexion
spéculaire de cristaux de glace orienté horizontalement, qui induisait des biais dans la mesure
des propriétés des nuages dans les couches concernées (Hu et al., 2009). Ces nuages étant

relativement fréquents en Arctique (Noé€l and Chepfer, 2010), ils induisent, lorsque 1’angle de
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visée est 4 0.3° au lieu de 3°, plus de photons réfléchis en direction du satellite et donc un
signal ATB plus ¢élevé et un rapport signal sur bruit plus faible. Dans cette situation nous
avons trouvé en Arctique que GOCCP rapporte des fractions nuageuses plus €levées avant

novembre 2007 (Fig. 2.4).

Le but étant d'observer des évolutions d'une année a l'autre, il nous a semblé préférable de
ne pas prendre en compte les données antérieures a novembre 2007. Nous n’utiliserons donc

que les données CALIPSO depuis janvier 2008.

Novembre 2007
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Figure 2.4. Profils mensuels de fractions nuageuses moyennes au Nord de 60°N sur tout
[’Arctique en fonction de l'altitude. Les moyennes sont calculées sur toutes les latitudes et les
longitudes pour une résolution de 2°x2°. Un profil vertical correspond a un mois. La coupure
en novembre 2007 correspondant au changement d’angle de visée apparait nettement (ligne

verticale noire).

2.1.2 Identification de la phase nuageuse

En plus de documenter la structure verticale des nuages, CALIOP mesure la polarisation
du signal rétrodiffusé par les particules, ce qui permet d’avoir des informations sur leurs
formes et donc sur la phase thermodynamique du nuage. La polarisation du signal rétrodiffusé

par une particule changera d’autant plus que sa forme présente des angles marqués. Un cristal
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de glace de forme complexe changera la polarisation, au contraire d’une particule liquide de

forme sphérique.

Le laser de CALIOP émet un signal linéairement polarisé dans un plan choisi. Son
télescope recueille le signal atténué rétrodiffuse polarisé dans le méme plan (ATB,) et dans le
plan perpendiculaire (ATBL). Le signal atténué retrodiffusé total est égal a la somme de ces

deux composantes :

ATB = ATB, + ATB,, (2.4)

A partir de ces informations, la discrimination de la phase peut se faire selon plusieurs
méthodes. La méthode communément utilisée se base sur le rapport de dépolarisation DR
(Depolarization Ratio) qui est le rapport entre ATBL et ATBy, (Sassen et al., 1991) :

__ ATB,
 ATBy,

(2.5)

Le rapport de dépolarisation est utilisé pour détecter la phase dans GOCCP ainsi que dans
d’autres produits CALIPSO comme le produit CALIPSO Science Team (Hu et al.,
2009 ;Winker et al., 2010) et le produit CALIPSO Kyushu University (Yoshida et al., 2010 ;
Okamoto et al., 2010).

Dans GOCCP la phase est diagnostiquée & partir des valeurs d’ATB et d’ATBL. La
distribution 2D de ces deux variables permet a partir d’un seuil de discrimination de
distinguer les pixels contenant des nuages liquides des pixels contenant des nuages de glace
(Cesana et al., 2013).

Les profils de température, issus de GEOS5-DAS, permettent ensuite de classer les cas
ambigus. L’algorithme GOCCP impose que les nuages avec une température plus froide que -
42°C sont constitués de glace et que les nuages plus chauds que 0°C sont liquides. En plus des
phases liquide et glace, GOCCP définit une troisieme catégorie de phase « unclassified ».
Elle inclut les points ou il n’est pas possible de connaitre la phase a cause de I’atténuation du
lidar et du bruit sur le signal. La détection de la phase par GOCCP a été validee grace a des

observations aéroportées (Cesana et al., 2016).
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La Figure 2.5 montre des profils GOCCP mesurés au sommet de la calotte Groenlandaise
le 12 juillet 2012 & 1400 UTC. Dans la méme colonne deux nuages sont détectés. Le premier,
dans la haute troposphére vers 11 km ASL, est peu réfléchissant (SR < 20, profil noir de
gauche) et son rapport de dépolarisation est élevé (DR ~ 0.45, profil rouge de droite, Fig.
2.5b). Le second nuage, plus bas vers 3,5 km ASL, réfléchit plus de signal (SR > 40) et son
rapport de dépolarisation est faible (DR = 0.15). A partir de ces données, 1’algorithme de
GOCCP détermine que le nuage bas est liquide et le nuage haut solide (composé de glace). Ce
diagnostic est confirmé indirectement par les observations sol, qui ont détecté de nombreux

nuages bas liquides au méme moment a la station de Summit (Bennartz et al., 2012).
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Figure 2.5. Exemple de détection des nuages dans GOCCP. A gauche : Profil de SR observé
a proximité de Summit station au Groenland (distance < 150 km) le 12 juillet 2012 a 1400
UTC. La ligne noire verticale correspond au seuil de détection nuageuse de GOCCP (SR =

5). A droite : Profil correspondant du rapport de dépolarisation DR.
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2.2 Observations des nuages par satellite de
télédétection passive

Le projet GEWEX (Global Energy and Water cycle EXperiment) Cloud Assessment
(Stubenrauch et al., 2013) met & disposition 12 produits de nuages issus de 5 satellites de
téledétection (instruments passifs) et de CALIPSO. Pour étre inter-compares, les produits sont
retraités pour partager le méme format et les mémes unités. Le Tableau 2.2 liste les

instruments GEWEX utilisés dans cette thése :

Données Temps de passage a I’équateur Période de recouvrement avec GOCCP
AIRS 0130/1330 2008-2009

MODIS-CE 0130/1330, 1030/2230 2008-2009

MODIS-ST 0130/1330 2008-2009

PATMOS-X 0130/1330, 0730/1930 2008-2009

POLDER 1330 2008

CALIPSO-ST | 0130/1330 2008

Tableau 2.2. Listes des instruments inclus dans GEWEX Cloud Assessment et utilisés

dans cette thése.

Les climatologies sont dérivées d’une large palette d’instruments comme les imageurs
multi-spectraux PATMOS-x (Pathfinder Atmosphere Extended) et MODIS (Moderate
Resolution Imaging Spectroradiometer). Ce dernier a généré deux produits, I’un créé par
1I’équipe MODIS Science Team (MODIS-ST) et I’autre par 1’équipe Clouds and the Earth’s
Radiant Energy System (CERES) Science Team (MODIS-CE). Notons que MODIS est
présent sur deux satellites : Aqua dans la constellation A-Train et Terra, sur la méme orbite
mais a environ 3h d’avance sur Aqua. Sont aussi inclus les instruments AIRS (Atmospheric
Infrared Sounder) et POLDER (POlarization and Directionaly of Earth Reflectance). Deux
produits utilisant les mesures CALIPSO sont inclus dans le GEWEX-CA : CALIPSO-
GOCCP créé au LMD et le produit créé par I’équipe CALIPSO Science Team (CALIPSO-
ST).
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Parmi la multitude de variables mises a disposition par ces climatologies, seule la variable
Cloud Amount (CA) nous intéressera. Cette variable est donnée avec une résolution de 1°x1°
en latitude-longitude. La valeur de CA est comprise entre 0 et 1 et exprime la fraction d’un
pixel de 1°x1° recouverte par des nuages : 0 signifie que le pixel est en condition de ciel clair
et 1 qu’il est entierement recouvert de nuages durant la période d’agrégation (typiquement 1

mois).

Les satellites sur lesquels sont installés les instruments n’ont pas tous les méme temps de
passage. Cela signifie que certains satellites peuvent observer des scénes différentes.
Cependant nous travaillerons avec des données mensuelles et nous sommes plus intéressés par
I’étude des valeurs de CA moyennes et leurs variations inter-mensuelles que par la description

et la compréhension de scenes precises.

L’orbite des satellites de 1’A-Train (CALIPSO, AIRS, MODIS, PATMOS-X, PARASOL)
coupent I’équateur a 0130 et 1330 heures locales et des orbites de jour qui coupe 1’équateur a
1330 heure locale. Dans MODIS-ST nous incluons les produits MODIS-ST-Aqua et MODIS-
ST-Terra issus des mesures de 1’instrument MODIS installé sur les satellites Aqua (A-Train)
et Terra respectivement. Les heures de passage de Terra sont 1030 et 2230 heure locale a
I’équateur. PATMOS-X inclut des mesures prises a 0730 et 1930 heure locale au croisement
de I’équateur. Pour POLDER, qui effectue des mesures dans le domaine du visible

uniquement, seules les données de jour sont disponibles.

Lorsqu’elles sont disponibles avec une résolution journaliére, les variables sont moyennées
sur leurs orbites de jour et de nuit puis moyennées sur une période de 1 mois. Dans le cas ou
les valeurs journaliéres ne sont pas disponibles (MODIS, PATMOS-X), les moyennes

mensuelles de jour et de nuit sont moyennées.
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2.3 Restitution des flux radiatifs a la surface a partir
d’observation satellite

Deux produits de flux radiatif a la surface créés a partir d’observations satellites sont
présentés dans cette section. La mesure directe des flux radiatifs a la surface n’est pas
possible depuis I'espace. Pour accéder a ces valeurs, il est nécessaire de passer par des
calculs de transfert radiatif. Nous allons voir que les deux produits présentés ici suivent
deux approches différentes. Le premier utilise les mesures de flux au sommet de

I'atmospheére de CERES, le second utilise les mesures de CALIPSO et de CloudSat.

2.3.1 Flux radiatifs de surface dérivés des mesures CERES

CERES (Clouds and the Earth’s Radiant Energy System, Wielicki et al., 1996) est un
radiometre capable de mesurer les luminances dans le domaine spectral 8-12 um émises par la
Terre et I’atmosphere, et dans le domaine 0.3-5 pm : la fenétre d’émission du rayonnement
solaire réfléchi par la terre et mesuré au sommet de 1’atmosphére. CERES mesure aussi la

luminance totale entre 0.3 et 100 um. Plusieurs instruments CERES ont été envoyés en orbite.

Dans cette thése nous avons considéré le produit CERES-Energy Balanced And Filled
(EBAF) (Loeb et al., 2009) a la surface (Kato et al., 2013). CERES EBAF-Surface est un
produit maillé de résolution spatiale 1°x1° et temporelle de 1 mois, qui inclut les flux radiatifs
montant et descendant a la surface lorsque les nuages sont inclus (all sky) et en condition de

ciel clair (clear sky) dans les domaines LW et SW.

Les flux radiatifs a la surface inclus dans le produit CERES-EBAF-Surface sont
déterminés par calcul de transfert radiatif en utilisant les mesures CERES et des mesures
satellites supplémentaires pour estimer les incertitudes. CALIPSO, le radar CloudSat, CERES
et MODIS (CCCM) (Kato et al., 2010, 2011a) sont utilisés pour estimer les incertitudes sur
les nuages et AIRS (Atmospheric Infrared Sounder) pour estimer les incertitudes sur les

profils d’humidité et de températures.
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2.3.2 Flux radiatifs de surface dérivés des mesures CloudSat et CALIPSO

Les données de flux du produit 2B-FLXHR-LIDAR version 5 (FLXHR comme « Fluxes
and Heating Rates » ; Henderson et al., 2013) combinent les observations des nuages et des
aérosols de CALIPSO et CloudSat. A partir de ces observations, des profils de température
issus des ré-analyses ECMWF et des données d’albédo et d’émissivité de surface fournies par
I’International Geosphere-Biosphere Program, les flux radiatifs a la surface et au sommet de
I’atmosphére sont calculés par le modéle de transfert radiatif BugsRad (Henderson, et al.,
2013).

La version que nous avons utilisé est améliorée pour étre utilisée dans 1’ Arctique (Kay and
I’Ecuyer, 2013 ; Van Tricht et al., 2016). Le traitement des données d’albédo de surface
utilisé est plus évolué dans cette version que dans les précédentes versions de FLXHR et
prend en compte les variations d’albédo qui peuvent étre dues a la fonte de surface. Une autre
amélioration concerne I’estimation des effets radiatifs des nuages liquides surfondus créés
alors que la température est comprise entre 0 et -40 °C. Dans les versions précédentes, ces
nuages ¢€taient classés comme nuages de glace et responsable d’un biais négatif sur les flux

descendant LW.

Les flux radiatifs de FLXHR ont une résolution spatiale de 2°x2° et une résolution

temporelle mensuelle.
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2.4 Observations sol a la station de Summit

La station Summit est localisee a 3250 m au-dessus de niveau de la mer (ASL), au sommet
de la calotte glaciaire (72.6°N, 38.5°W). Les mesures sont collectées par un ensemble
d’instruments de télédétection, et sont complétées par des mesures radiosondes deux fois par
jour (0000 et 1200 UTC). Dans ce travail, nous avons utilisé les données collectées par le
Millimeter Cloud Radar (MMCR) et le MicroPulse Lidar (MPL) installés a la station sol.

2.4.1 Millimeter Cloud Radar (MMCR)

Le radar MMCR utilise les ondes millimétriques (8 mm) pour détecter les nuages. Les
systemes radar ont un principe de fonctionnement similaire au lidar et sont trés répandus pour

étudier les nuages.

Par rapport au lidar, le radar a 1’avantage que son impulsion est capable de traverser
I’atmospheére sans atténuation, car les particules qui peuplent 1’atmosphére ont un diametre
inférieur aux longueurs d’ondes millimétriques. On est dans le domaine de la diffusion de

Rayleigh. A une altitude z donnée, la réflectivité du radar (Z) est donnée par :
Z(z) ~ [(2r)°n(z,r)dr (2.6)

Ou r est le rayon des particules qui interagissent avec I’onde incidente et n(zr) la
distribution des particules en fonction de leurs rayons. On voit que la réflectivité du radar est
proportionnelle a la puissance 6 de la taille des particules rencontrés par 1’onde. En terme
d’observation des nuages cela signifie que le radar est peu sensible aux nuages optiquement

fins, qui restent I’apanage du lidar (Turner et al 2007 ; Shupe et al., 2011).

Les mesures du MMCR de Summit station sont disponibles & partir de mai 2010. Les
mesures présentées dans les chapitres suivants ont une résolution temporelle de 10 s et une
résolution verticale de 45 m. Une couche d’épaisseur de 45 m dans un profil sera identifiée
comme nuageuse si sa réflectivité est supérieure a -30 dBZ. En fonction de la taille et de la
forme géométrique des particules de glace, ce seuil correspond a un contenu en glace compris
entre 10*to 10 g.m™ (Seo and Liu, 2005). Les mesures avec un rapport signal sur bruit trop
faible (SNR < -12) sont rejetées.
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2.4.2 Micro Pulse Lidar (MPL)

Comme CALIOP, le MPL installé a Summit utilise un laser émettant a 532 nm. Un profil
est mesuré toute les 5 secondes avec une résolution verticale de 15 m. L’algorithme de
détection des nuages appliqué est présenté dans Wang and Sassen, (2001). Les données sont

disponibles a partir de juin 2010.

Le lidar est capable de détecter des nuages optiquement fins (épaisseur optique < 0.2) que
le radar MMCR ignore fréquemment (Borg et al., 2011). Néanmoins, comme pour CALIOP,
le faisceau est atténué lorsque les nuages ont une épaisseur optique supeérieure a 3-5. A la
différence des mesures satellite, MPL vise depuis le sol vers le haut et le faisceau laser est
d’abord atténué par les couches basses de I’atmosphére. Comme les nuages liquides
optiquement épais sont proches du sol, et que la densité moléculaire y est plus élevée, le laser

sol est rapidement atténué et atteint rarement les hautes couches de I’atmosphére.

Pour éviter la détection de brouillard ou des précipitations de type poudrins de glace
(diamond dust), tout ce que le lidar détecte a moins de 150 m AGL est rejeté. De méme pour
tout ce qui est au-dessus de 8 km AGL car, a partir de cette altitude, le rapport signal sur bruit

est trop faible ce qui implique un risque de fausse détection (Miller et al., 2015).

Enfin, tout comme CALIOP, le MPL mesure le rapport de dépolarisation, qui restitue des
informations sur la phase thermodynamique des nuages. Pour identifier la phase avec le MPL,
on utilise le rapport de dépolarisation linéaire DR de 1’équation 2.5 (Flynn et al., 2007). Un
nuage plus chaud que -40 °C sera classifié liquide si DR < 0.07. La température est calculée a
partir de I’interpolation des profils mesurés lors des deux radiosondages quotidiens opérés a
Summit (Edwards-Opperman and Turner, technical note). Pour des raisons de disponibilité

des données, seules les mesures MPL de 1’année 2013 seront utilisées.

2.4.3 Observations des flux radiatifs de surface 2 Summit

Au sol, a Summit, nous avons utilisé les flux radiatifs collectés par les instruments de
I’Ecole Polytechnique Fédérale de Zurich (ETH). Les flux montant et descendant LW sont
mesurés par deux pyrgéometres Kipp and Zonen CM22 sensibles a la gamme spectrale 4.5—
40mm. Les flux montant et descendant SW sont mesurés par deux pyranometres Kipp and

Zonen CM22 sensibles au domaine spectral 200-3600 nm.
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Nous avons utilisé les flux traités tels que dans Miller et al. (2015). Les flux ciel clair sont
estimés a partir d’un modéle de transfert radiatif (Rapid Radiative Transfer Model ; Clough et
al., 2005) contraint par des observations de température de surface, des profils d’humidité et

d’ozone.
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2.5 Classification en régimes de circulation

La classification en régimes de circulation est une méthode communément utilisée dans le
domaine des sciences du climat pour étudier la circulation atmosphérique a 1’échelle
synoptique (Michel-Angeli et al., 1995 ; Hewitson and Crane, 2002 ; Richardson et al., 2003 ;
Mioduszewski et al., 2016). Les régimes sont définis grace a des algorithmes de classification
plus ou moins complexes (Méthode Ward, k-moyenne, carte auto-adaptative) dont la finalité

est de regrouper les états similaires de circulation atmosphérique.

La formation des nuages dépend de plusieurs variables atmosphériques : la vapeur d’eau, la
pression et la température. Les régimes de temps décrivent des situations de pression et de
température susceptibles de créer des nuages. L’idée est de mettre en relation les observations
des nuages de CALIPSO avec des régimes qui seraient représentatifs de la circulation

atmosphérique au Groenland.

Dans ce travail nous avons utilisé deux classifications : Une classification basée sur
I’oscillation Nord Atlantique (Vautard, 1990 ; Yiou et al., 2007 ; Cassou et al 2008) et une
autre construite a partir de 1’algorithme des cartes auto-adaptatives ou Self-Organizing Map
(SOM) (Kohonen 1990 ) adaptée pour le Groenland (Schuenemann et al., 2009, 2010).

2.5.1 Régimes de circulation Nord Atlantique

L’oscillation Nord Atlantique (NAO) désigne des modes de circulation atmosphérique
associés a la région nord-Atlantique. La région inclut 1’océan Atlantique nord, 1’est de
I’Amérique du nord, le Groenland, I’Europe et les régions méditerranéennes. La NAO se
décompose en deux phases : une phase positive (NAO+) et une phase négative (NAO-). La
phase positive NAO+ est caractérisée par une anomalie de pression négative centrée sur
I’Islande et des conditions anticycloniques au-dessus de la région euro-mediterranéenne et du
sud de I’océan Atlantique. La phase négative NAO- décrit une situation inverse, 1’anticyclone
est centré sur la mer du Labrador (cote ouest du Groenland) et les dépressions sont dirigées

sur I’Europe.

La NAO est généralement caractérisée par un indice qui peut étre calculé chaque jour ou
chaque mois a partir de la hauteur du géopotentiel a 500 hPa (z500) (Barnston and Livezey,

1987). Cependant, pour connecter les régimes de temps aux nuages déetectés par CALIPSO au
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Groenland, nous avons choisi d’utiliser les régimes définis par Yiou et al. (2007), qui isole

deux schémas supplémentaires de circulation absents des définitions classiques de la NAO :

e Les deux phases positive et négative de 1’oscillation nord Atlantique : NAO+ et NAO-.
e Atlantic Ridge (AR) : Anomalie de pression positive centrée sur 1’ Atlantique nord.

e Blocage (BL) : Anomalie de pression positive centrée sur la Norvege.

Les régimes définis ici sont déterminés par I'algorithme de regroupement des k-moyennes.
Les variables utilisées sont la moyenne journaliére de la hauteur du géopotentiel a 500 hPa
(Z2500), et la composante méridionale et zonale du vent a 1000hPa (UV1000). Ces variables

sont issues des ré-analyses ERA-40.

Le printemps et 1'automne sont des périodes de transition, et la circulation y est beaucoup
plus instable : il y a beaucoup d’oscillation entre différents régimes de circulation. L’absence
de situation stable rend plus difficile a analyser les résultats pour ces saisons. Nous avons
donc décidé de déterminer les différents régimes pour 1'é¢té (juin - juillet - aofit) et I'hiver

(décembre - janvier — février, Fig. 2.6) :

Anticyclone au-dessus Dépression au-dessus
du Groenland du Groenland
NAO- Atlantic ridge NAO+ Blocking (BL)
)y (AR) . d N 4A
g A N -~ Y o\ S A0 :
JU . > A ,,n /. ’;;_ G A \) 5 Ay ) 3 3

O P Z500 (m)
-200-100 0 100 200

Figure 2.6. Carte des patterns des anomalies de la hauteur de géopotentiel a 500 hPa
(Z500) pour chacun des régimes de circulation en décembre-janvier-février (Figure extraite
de Cassou et al., 2008)

47



2.5.2 Régimes de circulation déterminés par cartes auto-adaptatives (SOM)

Le travail de classification par régime dédié au Groenland et présenté ici a été réalisé par
Michael Stone (NOAA Earth System Research Laboratory, Boulder, Colorado) avec qui j’ai

collaboreé pour établir la classification.

Cette méthode a été utilisée a de multiples reprises pour 1’étude de la circulation
atmosphérique a grande échelle (Hewitson and Crane, 2002 ; Schuenemann et al., 2009,
2010). L’algorithme se base sur le principe des réseaux de neurones et d’un apprentissage non
supervisé. L’utilisateur définit les parameétres d’initialisation, les classes sont ensuite calculées

par 1’algorithme sans aucune connaissance a priori de celle-ci.

L’algorithme se décompose en deux étapes principales : la phase d’apprentissage et la
phase de cartographie. La premiere phase, d’apprentissage, consiste a créer une carte des
nceuds (ou neurones) représentative de 1’ensemble des données. Dans le domaine de la
climatologie un nceud correspondra le plus souvent a un régime de circulation atmosphérique.
Le nombre de nceuds est défini par 'utilisateur et 1’apprentissage n’utilise qu’un échantillon
de données. L’apprentissage est ensuite entierement supervisé par la machine sans
intervention de [’utilisateur, d’ou ’appellation d’apprentissage non supervisé. La seconde
¢tape utilise la carte précédemment créée pour classer 1’ensemble des données dans chaque

nceud. Le processus est expliqué plus en détail ci-apres.

Les données d’entrée, utilisées pour caractériser la circulation atmosphérique, sont des
cartes journalieres de hauteur du geopotentiel a 500 hPa (z500). Les données sont issues des
ré-analyses ERA-40 de ’ECMWF (Uppala et al., 2005), ont une résolution spatiale de
2.5°x2.5°, une résolution temporelle journaliére et s’étendent de 1950 a 2013. Pour adapter la
classification au Groenland, le choix du domaine est une étape cruciale. Par exemple, dans le
cas de la NAO présenté dans la section précédente, le domaine est centré sur 1’Atlantique
Nord et le Groenland n’est pas complétement représenté. Ici nous avons défini un domaine
centré sur le Groenland (Fig. 2.7) et suffisamment grand (3100 x 4300 km) pour y inclure les
systéemes synoptiques capables d’advecter de la vapeur d’eau au Groenland, en accord avec
Schuenemann et al. (2009). Ce domaine inclut les mers voisines du Groenland (du Labrador,

du Groenland) ainsi qu’une fraction de 1’Océan Atlantique jusqu’a 40°N. Ce domaine a été
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choisi de fagon a prendre en compte les masses d’air en provenance du sud et des
alentours.
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Figure 2.7. Carte du domaine défini dans I’algorithme de carte auto-adaptative spécifique
a I’étude du Groenland (Figure tirée de Schuenemann et al., 2009)

Le choix du nombre de nceuds, équivalent dans notre cas au nombre de régimes, tient
compte de plusieurs facteurs. Un nombre trop faible de régimes donne des résultats trop
généralistes : d'éventuelles relations entre régimes de circulation et variables d’intéréts
peuvent étre perdues. Il faut aussi prendre en compte 1’échantillonnage des données de
CALIPSO : le satellite survole le Groenland 6 ou 7 fois par jour en moyenne. A chaque
survol, la mesure ne se fait que le long de la trace du lidar, ce qui représente une faible surface
et donc un échantillonnage faible. Ainsi, si on cherche une relation entre les cartes de
circulation atmosphérique créées par la techniqgue SOM et les mesures des nuages de
CALIPSO, le nombre de régimes ne doit pas étre trop élevé. Le but est de pouvoir associer un
nombre significatif de mesures satellites journaliéres a un régime, pour qu’elles en soient

représentatives. Le choix a été fait de faire tourner I’algorithme pour 12 régimes.
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La premicre étape de 1’algorithme, la phase d’apprentissage, consiste & distribuer les 12
nceuds aléatoirement dans ’espace des données. A chaque régime/noeud est associ¢ un
vecteur de référence. Par exemple dans le cas d’une carte de z500 de 10 x 20 mailles, chaque
régime aura un vecteur de référence de 200 coefficients z500 (10 x 20). La création de la
carte des régimes se fera ensuite en un nombre arbitraire d’itérations. A chaque itération, on
calcule la distance euclidienne entre les 12 vecteurs de référence et le vecteur issu des
données de z500. A I’itération ¢ le vecteur de référence « gagnant » m;(t) le plus proche est
ensuite modifié selon un taux d’apprentissage a compris entre 0 et 1 et la différence entre le
vecteur d’entré x(t) et le vecteur « gagnant » de fagon a réduire la distance avec le vecteur

extrait des données :
m;(t + 1) = m(t) + a(®)[x(t) — m(D)] (2.7)

En plus de modifier le régime gagnant, I’algorithme va stimuler les régimes voisins en les
modifiant proportionnellement a leur distance au régime gagnant. Les itérations continuent
jusqu’a ce qu’il n’y ait plus de changement de position des régimes i.e que les 12 vecteurs de

référence ne changent plus de valeur.

Chacune des 12 cartes de z500 résultant de cette classification (Chap. 4.3, Fig. 4.9)
représente un régime de circulation atmosphérique. Ces régimes sont classés sur la carte auto-
adaptative de 3x4 mailles. Les cartes voisines adjacentes sont similaires alors que les plus
éloignées sont plus différentes. Si un chemin est tracé entre deux nceuds, les nceuds

intermédiaires peuvent étre vus comme des états transitoires.

Dans la deuxieme étape, la phase de cartographie, les cartes de z500 journalieres issues des
réanalyses ERA-40 sont toutes associées a un régime défini par la phase d’apprentissage.
Chaque jour entre 1950 et 2013 correspond donc a un régime de circulation. En associant ces
régimes aux variables nuageuses journaliéres de GOCCP, on pourra ainsi faire le lien entre la

circulation et les nuages au Groenland.
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2.6 Modeles de circulation générale

Dans le chapitre 5, nous nous intéresserons a la simulation des nuages au Groenland et de
leurs effets radiatifs a la surface par les modéles de circulation générale (GCMs) utilisés dans

I’exercice CMIP5 (Coupled Model Intercomparison Project, phase 5, Taylor et al., 2012).

L’évaluation des sorties modéles, et leur comparaison avec les observations, sont
complexes car la définition des nuages est différente entre les modéles et les observations
satellites. Pour résoudre ce probléme, des simulateurs d’observables sont utilisés. Le principe
est de simuler ce qu’observerait un satellite survolant 1’atmospheére prédite par le modele.
L’ensemble de simulateurs COSP (CFMIP Observation Simulator Package, Bodas-Salcedo et
al., 2011) inclut un simulateur du lidar CALIOP (Chiriaco et al., 2006 ; Chepfer et al., 2007,
2008). Les variables nuageuses en sortie du simulateur COSP sont les mémes que celles
restituées dans GOCCP a partir des observations CALIPSO. Les deux jeux de données, I’un
simulé et I’autre observé, partagent le seuil de détection nuageux et la résolution verticale
(480 m). En plus des profils verticaux des nuages, sont inclus la couverture nuageuse et les
histogrammes de valeurs de Scattering Ratio par niveau d’altitude (histogramme de SR).
Toutes ces variables sont calculées pour chaque point de grille des modeles, a des échelles

temporelles journaliere et mensuelle.

Les sorties COSP n’étant pas disponibles pour I’ensemble des modeles CMIPS, seuls huit
modeles ont été utilisés dans ce travail. Ils sont présentés dans le Tableau 2.3. Pour des raisons
de disponibilité des données, seule I’année 2008 sera utilisée dans la section consacrée aux
modeles (Chap. 5).
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Nom du model Institut Resolution Période
CanAM4 CCCma, Canada 64x128 195001-200812
HadGEMZ2-A Hadley Centre, UK |145x192 [197809-200812
MRI-CGCM3 MRI, Japan 160x320 |197901-201002
CAM5 NCAR, USA 192x288 |200201-201312
MIROCS5 MIROC, Japan 128x256 |197901-200812
IPSL-CM5A-MR  [IPSL, France 143x144 | 195001-200912
MPI-ESM-LR MPI-M, Germany 96x192 197901-200812
bcc-csm1-1-m BCC, China 160x320 | 197901-200812

Tableau 2.3. Modéles CMIP5 pour lesquels les sorties COSP sont disponibles. Les sorties
COSP incluses dans tous les modeles sont la couverture nuageuse et les profils verticaux de
fraction nuageuse sur 40 niveaux a 480m de résolution. En vert les modeéles pour lesquels les
occurrences de valeurs de Scattering Ratio par niveau d’altitude et en chaque point de grilles
sont aussi disponibles (histogrammes de SR). Les variables COSP sont données avec une

résolution temporelle de 1 mois.
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Comparaison des climatologies nuageuses observées au Groenland

Chapitre 3: Comparaison des
climatologies nuageuses observees au
Groenland

Dans ce chapitre on s’attachera a comprendre les différences entre les restitutions de
couverture nuageuse totale et de couverture nuageuse liquide (Sect. 3.1) vues depuis I’espace
et depuis le sol par télédétection active. Depuis 1’espace, nous utilisons le produit GOCCP et
depuis le sol, des mesures radar et lidar prisent a la station de Summit au sommet de la calotte
glaciaire. Ces résultats de couverture nuageuse détectée par télédétection active seront mis en
perspective par rapport a un ensemble de climatologies issues du projet GEWEX (Sect. 3.1.4),
qui incluent des mesures obtenues a partir d’instruments passifs depuis 1’espace. Finalement,
les profils de fraction nuageuse de GOCCP sont compares aux profils issus des mesures radar
et lidar au sol (Sect. 3.2).
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3.1 Observations par télédétection active

Les mesures sol du radar MMCR et du lidar MPL sont prisent respectivement toutes les 2
et 5 secondes depuis un point fixe. Depuis I’espace CALIPSO se déplace le long de son orbite
et prend une mesure tous les 333 metres. De plus 1’orbite de CALIPSO ne passe pas
exactement au-dessus de Summit. Il est donc nécessaire de definir des variables comparables

qui tiennent compte des différences d’échantillonnages entre les instruments.

3.1.1 Une définition de couverture nuageuse totale
Pour une journée, la couverture nuageuse obtenue a partir des observations sols est égale
au nombre de profils avec au moins une couche nuageuse détectée, divisé par le nombre de

profils total accumulés sur 24h.

La couverture nuageuse obtenue a partir des observations satellites est calculée dans des
boites latitude/longitude de 2°x2°. Dans chaque boite la couverture nuageuse est égale au
nombre de profils avec au moins une couche nuageuse divisé par le nombre total de profils
accumulés en 24h dans une boite de 2°x2°. Nous avons calculé la couverture nuageuse au-
dessus de Summit vu par CALIPSO en moyennant les couvertures nuageuses de toutes les
boites ou 1’¢lévation de la surface est supérieure a 3000m au-dessus du niveau des mers
(Above Sea Level : ASL). Cette région représente une surface de 10° km? environ. Ce choix
de considérer une zone avec une surface significative a été fait pour échantillonner un nombre

significatif de profils et augmenter le rapport signal sur bruit.

L’équation correspondant a cette définition de couverture nuageuse totale est donc :

CCtot — NtOt,ClOU.d (31)

Ntot

Avec Nt cioud 1€ Nombre de profils avec au moins un nuage détecté et Ny le nombre total

de profils accumulé dans une journée.
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3.1.2 Plusieurs définitions de couverture nuageuse liquide

Les lidars sol et spatial sont capables de différencier la phase des nuages (sect. 2). Pour
comparer les couvertures de nuages liquides, nous avons utilisé deux définitions
différentes. Nous avons choisi de garder ces deux définitions car elles s’adressent chacune a
deux communautés par rapport auxquelles on souhaite se positionner. Les deux définitions

seront donc appliquées a la fois aux mesures a Summit et a GOCCP.

(i) Une premiere définition de couverture nuageuse liquide absolue (CCiiqaps) €quivalente a
la définition de I’équation (3.1) généralement utilisée dans les études incluant les

observations sol a Summit (Shupe et al., 2011, 2013 ; Miller et al., 2015).

Définition 1. Couverture liquide absolue appliquée aux observations sols et GOCCP :

Ny
CCligaps = —+ (3.2)

Ntot

Avec Njiq le nombre de profil contenant au moins une occurrence de nuage liquide.

(i) Une seconde définition (CClig,rel) provient de I’algorithme standard de CALIPSO-
GOCKCEP et est relative a la couverture totale. La somme des couvertures de chacune des

phases ne soit jamais supérieure a 1. Cette définition s’adresse a la communauté des

utilisateurs de GOCCP et de COSP (Cesana et al., 2012, 2013 ; Kay et al., 2016).

Définition 2, Couverture liquide relative appliquée aux observations sol:

Ny
CCligret = ——2— X CCyot (3.3)

Nliq *+Nice
Et permet d’avoir :

CCeot = CCliq,rel + CCice,rel (3.4)

55



Définition 2, Couverture liquide relative appliquée aux observations GOCCP :

Pour GOCCP la phase non-définie ("unclassified") vient s’ajouter aux phases liquide et
glace. Cette catégorie contient les données ambigiies ou il n’est pas possible de déterminer la

phase des nuages par la mesure (voir Sect. 2.1.1.2). Les équations (3.3) et (3.4) deviennent

alors :
CClip ol = Niiq X CC,op (3.5)
lqre Niig+NicetNuyndef 0
Et:
CCtot = CCliq,rel + CCice,rel + CCun,rel (3.6)
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3.1.3 Comparaisons des observations satellites GOCCP avec les mesures sol

Une comparaison n’est possible que si tous les instruments fonctionnent sur la méme
période. En raison de la difficulté a faire fonctionner les instruments a Summit, le radar
MMCR et le lidar MPL présentent des lacunes et des fortes variations dans la continuité de
leurs mesures jusque fin 2012 (Fig. 3.1). Nous considérerons donc 1’année 2013 seule pour la

comparaison.
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Figure 3.1. Nombre de profils collectés par mois a la station de Summit par le radar sol
(MMCR, rouge), le lidar sol (MPL, vert), et le lidar spatial (CALIOP, noir). L’année 2013
(zone jaune) est utilisée pour comparer les climatologies des divers instruments. On remarque
qu’en raison de [’intermittence des passages de CALIPSO au-dessus de la région, le lidar

spatial accumule 10 fois moins de profils.

La Figure 3.2 montre le cycle des couvertures nuageuses calculées a partir de CALIPSO-
GOCCP ainsi que du radar et du lidar a Summit pour 2013 (Sect. 3.1.1). La couverture
nuageuse moyenne annuelle calculée de 2008 a 2015 avec GOCCP est également indiquée sur
la Figure 3.2a afin de connaitre la représentativité de I’année 2013 sur cette période. La
comparaison des mesures GOCCP 2013 avec 2008-2015, suggere que 2013 se différencie des
autres années avec plus de nuages au printemps (+10%) et moins pour les mois de janvier (-
5%) et d’octobre (-15%).
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Figure 3.2. Cycle annuel de couverture nuageuse observé a Summit avec le radar sol
(MMCR, rouge), le lidar sol (MPL, vert) et le lidar spatial (CALIPSO-GOCCP, noir). a)
Moyenne mensuelle de couverture nuageuse totale. b) Différence entre les couvertures
nuageuses totales obtenues avec CALIPSO-GOCCP et les instruments sol (lidar et radar).
Les barres plus larges de couleurs foncées correspondent aux résultats obtenus lorsque la
couverture nuageuse a été calculée avec tous les profils accumulés pour chaque instrument.
Les barres plus petites et plus claires correspondent aux couvertures nuageuses calculées en

prenant en comptes les heures de passage de CALIPSO au-dessus de la région de Summit.
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Depuis la station, sur toute 1’année les mesures radar et lidar au sol ont des cycles
relativement semblables entre eux avec des valeurs plus faible pour le lidar (jusqu’a -14%)
par rapport au radar entre Avril et septembre. Un tel écart entre les deux instruments au méme
endroit n’est pas étonnant et a déja été documenté (Shupe et al., 2011). Il s’explique par la
différence de sensibilité entre les instruments ou encore la difficulté d’obtenir des mesures de

jour avec le lidar.

Par rapport aux observations GOCCP, le cycle saisonnier et les valeurs de couverture
nuageuse mesurées depuis le sol montrent des disparités plus importantes. En particulier, le
minimum mesuré depuis le sol en juin n’est pas mesuré par CALIPSO. A I’inverse le

minimum indiqué par GOCCP en octobre ne se retrouve pas dans les mesures sol.

Ces différences pourraient étre dues a la différence d’échantillonnage des données : a la
station, les mesures sont effectuées toute la journée alors que CALIPSO survole la région
(surface = 106000 km?) deux fois par jour, entre 0430 et 0530 et entre 1300 et 1400 UTC
(Fig. 3.3). Lorsque seuls les temps de passage de CALIPSO sont utilisés pour les calculs a
Summit, les différences sont légérement plus faibles dans la plupart des cas (Fig. 3.2.b).
L’amélioration de l'accord entre résultats est cependant trop mince pour attribuer les

différences a 1’échantillonnage temporel des données.
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Figure 3.3. Statistiques d’échantillonnage temporel (a-b) et spatial de CALIPSO (c). a)
Nombre de profils accumulés pendant 1 mois au-dessus de Groenland en fonction du temps de
passage de CALIPSO. b) Figure identique a (a) mais en ne retenant que la région de Summit
station (elev > 3000 m). c) Nombre d’orbites de CALIPSO traversant chaque pixel pendant

un mois.

A T’opposé des couvertures nuageuses totales (Fig. 3.2), les cycles de la couverture de
nuages liquides (Sect. 3.1.2) observés par le lidar sol MPL et par GOCCP en 2013 sont
cohérents (Fig. 3.4). La couverture de nuage liquide CCjy s au-dessus de Summit est
maximum en juillet et en aofit (50 %). Ce maximum est généralement observé 2 mois plus
tard (septembre-octobre) sur I’océan Arctique (Cesana et al., 2012; English et al., 2014). Les
plus grosses différences (= 10 %) sont observées en octobre et en novembre. On notera que le
cycle annuel de la couverture de nuage liquide en 2013 est représentatif du cycle annuel

moyen observé durant toute la période 2008 a 2013 (tirets rouge).

L’ajout de la couverture de nuage a phase non-classifiée (unclassified) de GOCCP avec la
couverture liquide, améne a une couverture cumulée plus élevée que la couverture nuageuse
liqguide mesurée par le lidar sol MPL. En incluant cette catégorie, la couverture cumulée de
nuages liquide et de phase non-classifiée atteint un maximum de 70 % en été (Fig. 3.4a) et
correspondent au couverture de nuages liquide mesurées a Summit dans la littérature (Shupe
et al., 2013; Miller et al., 2015). De plus, dans GOCCP, Cesana et al. (2016) a trouvé qu’en

60
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Arctique (de 60°N a 82°N), 5.3% des nuages détectés sont de phase non classifiée de janvier a
mars 2010 et sont trés probablement des nuages de phase mixte contenant en partie des
particules liquides. On mesure donc vraisemblablement jusqu’a 70 % de couverture de nuage

de phase liquide ou mixte a Summit avec CALIPSO.

On notera qu’en utilisant la définition de la couverture relative de nuages liquides (Fig.
3.4), la valeur de celle-ci par rapport a la couverture nuageuse liquide absolue est inférieur
d’un facteur 1.7 en juillet et en aolt mais ne varie presque pas les mois avec les couvertures
minimum. Cela montre que les couvertures absolues de nuages liquides sont plus élevées en

été et représentent une fraction importante de la couverture totale.
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Figure 3.4. Cycle annuel des couvertures de nuage liquide observées par GOCCP (rouge) et

le lidar sol MPL (vert). a) Couverture relative absolue et b) Couverture liquide relative.
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Le bon accord entre les couvertures des nuages liquides restituées depuis le sol et I’espace
(Fig. 3.4) suggere que le désaccord dans la couverture totale (Fig. 3.2) provient de différences

dans la détection des nuages de glace et sera regardeé en détail dans la section 3.2.
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3.2 Observations par télédétection passive

La Figure 3.5a compare les couvertures moyennes annuelles au-dessus de la région de
Summit obtenues avec les observations sol (radar et lidar) en 2013 et avec différentes
climatologies inclues dans le GEWEX Cloud Assessment project (Stubenrauch et al., 2012).
Ces climatologies utilisent plusieurs produits satellitaires différents qui incluent uniquement

des capteurs passifs a I’exception de CALIPSO.
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Figure 3.5. Couverture nuageuse a Summit observée par plusieurs climatologies
satellitaires issues du programme GEWEX. a) Couverture nuageuse moyenne annuelle. Les
barres d’erreurs indiquent la déviation standard intra-annuelle. La ligne en tirets noirs donne
la valeur de couverture moyenne en 2013 pour CALIPSO GOCCP. b) Cycle saisonnier

couvertures nuageuses annuelles normalisées a leurs valeur moyenne annuelle.
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La couverture nuageuse annuelle moyenne pour les observations sol (60% et 68%) est
supérieure a tous les autres jeux de donnés a I’exception de CALIPSO ST (71%) et de
PATMOSX (80%). Ces deux climatologies, en raison des techniques de mesure (lidar,
sondeur infrarouge) et des algorithmes de détection utilisés, sont plus sensibles que les autres
aux nuages optiquement fins. On notera que les couvertures moyennes mesurées par le lidar
sol et par GOCCP sont voisines (Fig. 3.5a). Cependant ce résultat est fortuit car leur cycle

annuel differe avec plus de nuages détectés par MPL en hiver et moins en été (Fig. 3.5b).

L’écart entre CALIPSO-GOCCP et CALIPSO-ST (=10%) est lié a la différence des seuils
de détection utilisés dans les algorithmes de CALIPSO-ST et CALIPSO-GOCCP ainsi qu’au
moyennage horizontal des profils. GOCCP conserve la résolution horizontale de 333 m des
données lidar de niveau 1. Dans CALIPSO-ST, les couches nuageuses sont détectées pour
différentes résolutions de 333 m (1 profil) a 80 km (moyenne de 240 profils). Moyenner un
grand nombre de profil augmente le rapport signal sur bruit et autorise la détection de nuage
optiquement trés fin. Cependant la méthode de moyenner horizontalement les profils sur de
grandes distances dans les basses altitudes, augmente artificiellement les fractions de nuages
détectée dans CALIPSO-ST (Chepfer et al., 2012).

Les différences entre les moyennes de couverture nuageuse totale mesurée par les
instruments passifs peuvent s’expliquer par les techniques de mesures et les sensibilités de
chacun des détecteurs a la réflexion de la surface comme décrit dans le GEWEX cloud

assessment report (Stubenrauch et al., 2013).

Maintenant que les différences entre les couvertures nuageuses moyennes observees par
GOCCP et les autres satellites ont été quantifiées, on souhaite comparer leurs cycles annuels.
La plupart des climatologies ont un maximum pendant 1’été (Fig. 3.5.b), en juillet ou en aodt :
I’amplitude de ces maximums varie entre +10 % et +22 % par rapport aux moyennes
annuelles. Un deuxiéme pic plus petit apparait en hiver a I’exception de MODIS-CE. Le
désaccord entre les amplitudes et le mois du maximum est plus grand qu’en été car le
maximum en hiver est probablement produit par des nuages optiquement fins difficiles a
détecter par les instruments passifs (Shupe et al., 2013). CALIPSO-ST et PATMOSX, plus
sensibles aux nuages de glace fins, produisent les couvertures nuageuses les plus élevées en

janvier.
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3.3 Distribution verticale des nuages vue depuis le sol
et depuis I'espace

Aprés avoir examiné les couvertures nuageuses verticalement intégrées, on peut se
concentrer sur les profils verticaux d’occurrence nuageuse. Le calcul des profils de fractions
(équations (3.1) et (3.2)) est réalisé a chaque niveau d’altitude : tous les 480 m pour GOCCP,
tous les 15 m pour MPL, et tous les 45 m pour MMCR. A un niveau d’altitude la fraction
nuageuse est égale au nombre d’occurrences nuageuses divisé par la somme des occurrences
ciel clair, nuageuses et non définie selon 1’équation (2.3). Les observations sols & Summit
n’incluent cependant pas la catégorie « non définie », un point de profil & une altitude donnée

est identifié soit comme ciel clair soit comme nuageux.

L'évolution des profils mensuels moyens de fraction nuageuse mesurée par les 3
instruments en 2013 sont représentés sur les Figures 3.6.a-c. Des différences significatives
apparaissent sur 1I’extension verticale des nuages et la quantité de nuages bas en dessous de 3
km AGL et le cycle saisonnier des nuages. Ces différences sont certainement dues aux
différentes sensibilités et aux différentes géométries de prises de vue. Par exemple, le lidar sol
MPL détecte beaucoup moins de nuages dans la tropospheére libre (>2 km AGL) gue les autres
instruments en raison de la puissance limitée du laser qui est atténue trop rapidement pour
pouvoir observer la haute troposphére (Thorsen et al., 2013; Figure S5 dans Bennartz et al.,
2013). Le plus gros désaccord concerne les nuages bas sous 2 km AGL. Le radar sol détecte
significativement plus de nuages que GOCCP. On peut avoir jusqu’a 40% de fraction

nuageuse en plus pour le radar au niveau du sol.
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Figure 3.6. Cycle annuel des profils verticaux de fraction nuageuse a Summit en 2013
observés avec a) CALIPSO GOCCP, b) le radar sol MMCR et c) le lidar sol MPL. d)
Moyenne annuelle des profils verticaux pour 2013 (lignes pleines). Les surfaces grises
correspondent aux écarts-type intra-annuels. Les pointillés sont pour les profils moyennés
pendant les mois pendant lesquels il fait jour pendant 24 h (mai, juin, juillet). Les profils avec

les points sont pour les mois ou la nuit est permanente (novembre, décembre et janvier)

Nous examinons ci-dessous plusieurs explications possibles :

1) Une premiére explication peut étre 1’effet du Soleil qui bruite pendant les périodes de
jour les mesures lidar mais ne pose pas de problémes au radar. Nous avons donc examiné
indépendamment des profils de jour et de nuit. La Figure 3.6.d montre pour chaque instrument
des profils moyens sur 2013 (lignes pleines), sur une période de nuit compléete (de novembre a
janvier en ligne points-tirets) et sur une période de jour (de mai a juillet en pointillés). En

moyenne, 1’écart des fractions nuageuses entre chaque instrument est relativement constant
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que ce soit pour les profils de jour ou de nuit. On peut donc en déduire que le bruit produit par

la lumiére solaire n’explique pas le désaccord entre les mesures.

il) La seconde raison peut étre 1’atténuation du signal lidar en provenance du satellite. Le
faisceau laser émis par le lidar peut étre atténué par un nuage optiquement épais (t > 3). Ainsi
la scéne sous le nuage ne sera pas observable par GOCCP ce qui peut amener des biais entre
GOCCEP et le radar sol. Dans GOCCP un pixel est considéré comme atténué si SR < 0.01. En
février la fréquence de profils complétement atténués en dessous de 1 km AGL ne dépasse pas
5 %. Ce chiffre est trop faible pour expliquer les différences entre les observations du radar
sol et GOCCP. De plus ces différences sont plus importantes en hiver qu’en été
(respectivement +32 % et + 28 % sous 1 km AGL). En été on peut s’attendre a ce qu’il y ait
plus d’atténuation a cause de la fréquence plus importante de nuages liquides optiquement
plus épais. Cependant en raison du bruit induit par la lumiére du jour, I’atténuation des profils
est sous-estimée en ¢té. En effet, pour qu’a un niveau d’altitude données un point du profil
soit classé comme atténué, celui-ci doit répondre a la condition 0<SR<0.01, or I’amplitude du
bruit dans les profils de jour peut étre supérieure a un SR de 0.01 et donc certain points

atténué ne sont pas identifiés par 1’algorithme GOCCP.

iii)Troisiéme raison : le moyennage de GOCCP fait passer la résolution verticale des
profils ATB de 30 m a 480m (sect. 2) avant d’appliquer 1’algorithme de détection des nuages.
A partir d’un simulateur lidar (Reverdy et al., 2015) nous avons déterminé que des nuages
¢pais de 100 a 500 m, optiquement fins et localisés en dessous de 2 km AGL sont a la limite
de détection de GOCCP. Dans le pire des cas de mai a juillet, environs 25% de la population

des nuages (glace et liquide) a une épaisseur inférieure a 500m. (Shupe et al 2013)

iv) Finalement, la derniére cause possible des différences des profils de fraction nuageuse
est la différence de seuils de détection des nuages. Nous avons créé¢ une version de GOCCP
spécifiquement pour le Groenland GOCCPpg.,. Cette version utilise des valeurs de seuils de
SR et de AATB plus faible que dans ’algorithme standard de GOCCP pour voir les nuages
optiquement plus fins : SRgreen = 1.2 €t AATBgreen = 7x10% km™.sr! au lieu de SR = 5 et
AATB = 2.5x107 km™ .sr'!. A partir de simulations lidars, on a montré que cette version de
GOCCP permet de détecter des nuages avec un IWC de 10 g.m™ minimum et une épaisseur

optique de 2x107 (pour un nuage de 2 km d’épaisseur homogéne contenant des particules de
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glace de 50pum). On se rapproche ainsi de ce que le radar MMCR peut observer avec un seuil

a-30 dBZ.

En imposant un seuil de SR > 1.2 (GOCCPgyreen, profil jaune dans la Figure 3.6.d) au lieu de
SR > 5 (GOCCP, profil noir dans la Figure 3.6.d), beaucoup plus de nuages fins sont détectés.
En hiver, lorsqu’il n’y a pas de Soleil, les fractions nuageuses verticales de GOCCPgreen
correspondent bien aux profils nuageux observés par le radar sol en dessous de 1 km AGL.
Entre 4 et 8 km AGL, GOCCPyen détecte significativement plus de nuages hauts que le radar
et le lidar installés a la station de Summit. Cette différence est due a la sensibilité de
GOCCPgreen aux couches optiquement trés fines (2x10° < 1t < 0.3) dans la troposphére
supérieure (4 < z < 6 km AGL), qui semblent tres fréquentes au-dessus du Groenland en

hiver.

Au-dessus de 8 km, les valeurs de fractions élevées de GOCCPgyeen mesurées en été
montrent que le bruit généré par le Soleil est trop important par rapport aux seuils définis (SR
> 1.2) et entraine des fausses détections de nuages. Les résultats de GOCCPyeen Ne sont donc
valables que de nuit pendant les mois d’hiver et justifient le choix de seuil fait dans

I’algorithme standard de GOCCP (SR > 5) défini pour éviter les fausses détections de jour.

Ces résultats suggerent que le seuil de détection des nuages utilisé dans la version standard
de GOCCP explique plus de 20% des différences avec les profils de fractions nuageuses sous
2 km AGL observées par le radar sol a Summit. Les nuages détectés avec un seuil a SR >1.2
correspondent & des nuages de glace trés fins (t < 0.06 pour un nuage de 1km d’épaisseur). Ce
type de nuages est vraisemblablement plus fréquent en mai et en septembre, lorsque les
différences sont les plus fortes. Pendant 1’été, GOCCP et les données du lidar sol sont plus
similaires (Fig. 3.2.b) car les nuages liquides optiquement plus épais sont plus fréquents et

donc plus facilement détectables quelque soit le seuil de détection utilisé.
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3.4 Conclusion

Ce chapitre compare les observations sol et satellites en prenant en compte 1’influence de
I’échantillonnage spatial de CALIPSO, les sens de visées (nadir et zénith), les caractéristiques
des instruments, leurs sensibilités, les algorithmes de détection utilisés, leurs périodes de

fonctionnement.

Sur toute une année, les couvertures nuageuses totales observées par GOCCP sont
inférieures a celle mesurées depuis la station sol (-9.3 %). La différence des moyennes
annuelles est encore plus marquée sur les fractions nuageuses verticales a basse altitude (-17.4
% si la fraction nuageuse est moyennée entre 0 et 4 km AGL). En revanche les observations
CALIPSO signalent plus de nuages que la plupart des jeux de donnés passifs de GEWEX (+
6.5 % en moyenne) ce qui démontre la difficult¢ d’observer les nuages avec ce type de

capteur au Groenland.

Les écarts entre GOCCP et le radar sol sont principalement pilotés par la différence de
seuils de détections utilisés dans 1’algorithme standard de GOCCP et dans les observations
sol. Défini pour éviter les fausses détections pendant le jour, le seuil de GOCCP ne permet
pas d’observer les nuages de glace les plus fins optiquement (IWC < 2.5x10° g.m™) & basse
altitude (z < 4 km AGL) fréquent pendant I’hiver polaire. En abaissant le seuil de détection,
GOCCP détecte ces nuages dans les mesures CALIOP de nuit, améliorant ainsi I'accord avec

les observations sol de maniére significative.

Contrairement a la couverture nuageuse totale, les couvertures en nuages liquides calculées
a partir des données GOCCP et du lidar sol MPL sont cohérentes. Les nuages liquides étant
plus faciles a détecter, CALIPSO est un bon instrument pour leurs observations au Groenland.
En revanche seuls les nuages de glaces d’épaisseur optique supérieure a 0.3 sont détectés dans
GOCCP standard alors que les observations radar sols suggerent que des nuages de glaces fins

(t < 0.3) sont fréquents a Summit.
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Variabilité spatio-temporelle des nuages au Groenland ; lien avec les régimes de
circulation

Chapitre 4: Variabilité spatio-
temporelle des nuages au Groenland ;
lien avec les régimes de circulation

Dans le précédent Chapitre, les limites des mesures spatiales de GOCCP au-dessus du
Groenland ont été apprehendées en les comparants a des mesures réalisées depuis le sol a la
station de Summit. Nous avons vu qu’il est possible d’étudier sur tout le Groenland la
couverture nuageuse et les profils de fraction nuageuse a partir des observations GOCCP tout

en connaissant leurs limites.

La premiére section (4.1) est consacrée a I’analyse des variations saisonniéres des nuages
au-dessus du Groenland. Le but est de mettre en perspective les observations prises
localement a Summit par rapport au reste du Groenland: Les mesures sont-elles

représentatives du Groenland ? D’une région particuliére seulement ?

La deuxiéme section (4.2) est consacrée aux variations interannuelles des propriétés
nuageuses au-dessus du Groenland. Nous examinons le lien entre les nuages, la circulation
atmosphérique et les événements récents de fonte (Mote, 2007; Tedesco et al., 2011; Nghiem
et al., 2012; Fettweis, 2007, 2011; Bennartz et al., 2013).

Dans la derniére partie (4.3), nous cherchons a comprendre dans quelles conditions les
nuages se forment. Pour cela nous relions les couvertures nuageuses liquides et 1’état de la
circulation atmosphérique au-dessus du Groenland a partir d’une classification en régime de

temps.
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4.1 Variabilité saisonniere des nuages

Dans cette section, nous comparons les variabilités saisonniéres des nuages au-dessus de
différentes régions du Groenland. Contrairement au chapitre précédent, seules les
observations GOCCP sont utilisées et le cycle saisonnier est étudié en moyennant les valeurs
mensuelles des variables nuageuses de 2008 a 2015. Dans la premiere partie de cette section
(4.1.1), nous regardons la variation des couvertures nuageuses totales et liquides puis dans la

deuxieme partie (4.1.2) les profils de fraction nuageuse.

4.1.1 Couverture nuageuse

Nous avons découpé le Groenland en trois régions (Fig. 4.1) en raison de leurs expositions
différentes a la circulation atmosphérique synoptique :

1. Au Sud de 72 °N, le climat est sensible a I’influence de I’océan Nord-Atlantique toute
I’année.

2. Au Nord de 72° N, les conditions climatiques sont plus froides et plus séches que dans
la région sud du Groenland la majeure partie de I’année. Les mers qui entourent les
cotes du Nord sont gelées, sauf a la fin de 1’été.

3. Le plateau central, au-dessus de 3000m d'altitude, inclut la station sol de Summit

étudiée dans le chapitre précédent.

Dans ce chapitre, les couvertures nuageuses liquides ont été calculées en suivant
I’algorithme GOCCP standard utilisant la variable CCjq el (équation 3.5) (Sect. 3.1.2). Les

nuages d’épaisseur optique t < 0.3 ne sont donc pas pris en compte.

Le cycle annuel moyen de la couverture nuageuse entre 2008 et 2015 (Fig. 4.1a) est
significativement différent au Sud comparé aux autres régions. Au Sud, la couverture
nuageuse est relativement constante et élevée (65%) toute 1’année, alors qu’au Nord elle suit
un cycle saisonnier avec des minimums en hivers et au printemps (40% en mars) et un
maximum en été (65% en Aotlt). A Summit, la couverture nuageuse suit le méme cycle qu’au

Nord, mais avec jusqu’a 5 a 10% de couverture en plus certains mois, notamment en été.

Comme la couverture nuageuse totale, la couverture nuageuse liquide moyenne (Fig. 4.1b)
est trés similaire au Nord et dans la région de Summit. Les maximums sont mesures en juillet-

Aot et les minimums entre décembre et Avril. Alors que la quantité de nuages liquides a
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Summit est proche de la moyenne sur tout le Groenland en hiver, elle est supérieure a celle de
toutes les autres régions en juillet et aoQt. Des valeurs élevées de couverture nuageuse liquide
sont aussi mesurées aux alentours de la station sol de NEEM dans le Nord du Groenland
(cartes Fig. 4.1). Le cycle annuel de la couverture de nuages liquides dans le Sud varie moins
par rapport au reste du Groenland. On y mesure plus de nuages liquides au printemps et

Iégérement moins en été.

La region de Summit étant 10 fois plus petite que les surfaces Nord et Sud précédemment
définies (=10° km? vs ~10° km2, Fig. 4.1 en haut & gauche), nous avons évalué la sensibilité
des résultats a la taille des régions considérées en ramenant les deux autres régions a la méme
surface que celle de Summit (Fig. 4.1, colonne de droite). Les différences de couvertures
nuageuses sont faibles entre les deux définitions (Fig. 4.1a vs. 4.1c, Fig. 4.1b vs. 4.1d). Pour
accumuler le plus de profils possible et réduire le bruit, nous utiliserons donc les grandes

régions Nord et Sud (Fig. 4.1, colonne de gauche) dans la suite du travail.
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Figure 4.1. Cycles saisonnier de couverture nuageuse totale (a-c) et liquide (b-d) au-dessus
de tout le Groenland (tirets), de la région au Nord de 72 °N (bleu), de la région au Sud de
72 °N (rouge) et @ Summit (noir). La colonne de gauche montre les résultats lorsque la
couverture nuageuse est calculée avec les grandes surfaces (Région 1, carte en haut a
gauche) et la colonne de droite montre ceux obtenus avec des surfaces plus petites (Région 2,

carte en haut a droite). Les couvertures sont calculées entre 2008 et 2015.
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4.1.2 Distribution verticale des nuages

Les couvertures nuageuses permettent d’avoir une idée de la répartition géographique des
nuages. Ici, nous allons regarder la distribution verticale des nuages dans les régions

Groenland, Nord, Sud et Summit.

La Figure 4.2a montre les fractions de couvertures nuageuses moyennes calculées tous les
480 m au-dessus du Groenland a chaque saison (DJF, MAM, JJA, SON). Sur tout le
Groenland, les profils de fraction nuageuse (Cloud Fraction : CF) oscillent autour de 10%
entre 0 et 6 km AGL toute 1’année (Figure. 4.2). En dessous de 2.5 km AGL on observe un
cycle saisonnier des fractions nuageuses avec plus de nuages produits en été (10.8 % en
intégrant entre 0 et 2.5 km AGL) par rapport a I’hiver (8.4 %). A I’opposé au-dessus de 2.5
km, en hiver, plus de nuages sont détectés entre 2.5 km et 6 km AGL (11.7 %) par rapport aux

autres saisons (10 %).

On sépare ensuite dans les Figures 4.2b-e les fractions nuageuses selon les régions nord et
sud du Groenland chaque saison. Au Sud (Fig. 4.2b-e, profils rouges), la fraction des nuages
proches de la surface est constante toute I’année (CF =~ 10 %) mais elle augmente dans la
troposphere libre a toutes les saisons, particulierement vers 5 km AGL (+3 %). En hiver,
seulement 5 % des profils sont completement atténués au niveau de la surface. Les nuages
hauts fréquents dans le Sud ne sont pas assez opaques pour masquer les couches inférieures.
Les plus faibles fractions de nuages bas détectés dans le Sud ne sont donc pas la conséquence
d’une erreur de mesure due a ’atténuation du lidar (Sect. 2.1.1). Les nuages de glace dans la
troposphére libre sont donc fréquents au Sud du Groenland et sont responsables du faible

cycle annuel de couverture nuageuse dans cette région (Fig. 4.1a).

Au Nord (Fig. 4.2b-e, profils bleus), les fractions nuageuses dans la haute troposphére sont
moins élevées que dans le Sud (-1 a -4 %). Les nuages hauts suivent également un cycle
saisonnier avec des fractions maximales a 5 km AGL en hiver (10.5 %) et des valeurs
constantes le reste de I’année (9 %). A I"opposé de la région Sud, dans le Nord, les fractions
de nuages bas en dessous de 2.5 km AGL sont supérieures aux fractions de nuages hauts et
dépassent les valeurs de fractions basses du sud. Les fractions nuageuses au niveau du sol sont

les plus éleveées entre juin et novembre (13.5 %) et plus faibles de décembre a mai (< 12 %).
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On voit donc que la variabilité des nuages bas pilote en partie la variabilité de la couverture
nuageuse au Nord du Groenland.

A la station de Summit, les nuages sont distribués differemment par rapport aux profils
nuageux moyens au Groenland. Dans la basse troposphere (z < 1 km), la région de Summit est
significativement plus nuageuse que les deux autres régions pendant toute 1’année. Ce surplus
nuageux a Summit est particulierement prononce pendant les saisons DJF (Fig. 4.2b) et JIA
(Fig. 4.2d) ou les nuages bas sont deux fois plus fréquents qu’ailleurs au Groenland. Entre
juin et novembre, cette population nuageuse est plutot liquide (60.4 % des nuages détectés en
JJA et 53.5 % en SON). En hiver (DJF), les nuages bas sont pour la plupart composés de
glace, mais la fréquence de nuages liquides est relativement élevée sur tout le Groenland. Ils
représentent jusqu’a 38 % des nuages détectés au niveau du sol en hiver dans toutes les

régions.

Toujours a Summit, dans la haute troposphere (z > 5 km AGL), moins de nuages sont
détectés par rapport au reste du Groenland. Néanmoins, cet écart est dii a I’¢lévation de la
surface. Lorsque les profils sont ajustés par rapport a 1’élévation du niveau de la mer,
I’occurrence de nuage dans la tropospheére libre a Summit est tout aussi importante que dans la
région Sud avec un maximum d’occurrence a 7.5 km ASL. Cet exemple montre que le choix
de tracer les profils nuageux par rapport au niveau de la mer ou du sol doit se faire en fonction
de la population nuageuse étudiée. Les nuages hauts proches de la tropopause et dépendants
de la circulation synoptique sont aux mémes ¢élévations par rapport au niveau de 1’océan sur
tout le Groenland. Les nuages bas, au contraire, dépendent surtout de processus locaux ayant
lieu proche de la surface et doivent étre regardés par rapport au niveau du sol.

En résumé, le cycle saisonnier des nuages liquides bas est similaire au Nord et au Sud du
Groenland avec un maximum en JJA (et pas en SON contrairement a une grande partie de
I’Arctique). Les nuages de glace optiquement fins dans la troposphere libre sont fréquents
dans le Sud et Summit, mais sont moins nombreux dans le Nord ou 1’atmosphere est plus
séche. Toute I’année, Summit est la région la plus nuageuse dans les basses couches de

I’atmosphere comparé au reste du Groenland.
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Figure 4.2. Variation saisonniere des profils verticaux de fraction nuageuse (2008-2015)

(a) au-dessus de tout le Groenland par saison, et au-dessus des régions Nord, Sud, Summit et
Groenland entier en (b) DJF, (c) MAM, (d) JJA et (e) SON.
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4.2 Variabilité interannuelle des nuages

Ici nous regardons la variabilité interannuelle des nuages au Groenland a partir de 8 années
de données GOCCP (2008-2015). La Figure 4.3 montre les couvertures nuageuses en
moyenne pendant ces 8 années. La moyenne annuelle de couverture nuageuse (Fig. 4.3a) est
plus faible au Nord (53 %) que dans le Sud (64 %). La formation des nuages bas liquides
étant, par rapport a I'ensemble des nuages, plus influencée par les processus a petite échelle
comme 1’orographie ou la proximité de sources d’humidité, leur distribution géographique est
plus complexe (Fig. 4.3c). lls sont principalement localisés le long des c6tes ainsi que dans la
région entre les stations de Summit et de NEEM. Les nuages de glaces de haute altitude

contribuent fortement aux fractions nuageuses totales élevées dans le Sud (Fig. 4.3. b).
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Figure 4.3. Carte de couverture nuageuse calculée a partir de CALIPSO-GOCCP entre
2008 et 2015 pour (a) tout type de nuage, (b) les nuages de glace et (c) les nuages liquides.

La couverture moyenne sur tout le Groenland est indiquée dans les titres.

Pour la suite de cette étude, il est important de noter que les années 2008 a 2015,
échantillonnées par CALIPSO, sont toutes des années avec des températures et des surfaces
de fonte anormalement élevées comparé a ce qui était observé avant 2000 (Vaughan et al.,
2013). Les variations de température, de couvertures de nuages sont ici étudiées relativement
a la période 2008-2015.

La Figure 4.4 montre la distribution spatiale des anomalies interannuelles des couvertures
nuageuses totale (Fig. 4.4 a) et liquide (Fig. 4.4 b) entre 2008 et 2015. Les anomalies positives
de nuages liquides les plus importantes ont lieu en 2010 et 2012. Pour ces annees, dans la

plupart des régions le surplus de nuages liquides reste modéré (+1 a +2 %) et les plus fortes
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augmentations sont principalement observées a 1’Ouest du Groenland et particuliérement au
Nord-Ouest, entre les stations sol de NEEM et de Summit. L’augmentation de nuages liquides
influence les couvertures nuageuses totales qui augmentent legérement (+1 %) en 2010 et
2012 comparé aux autres années (Fig 4.4 a). Ces deux années coincident avec des épisodes de
fonte extréme sur la période 2008-2015 (cf. annexe, Fig. Al). Pour 2010, Tedesco et al.
(2011) a montré que la persistance de températures anormalement chaudes entre I’hiver et
I’été a induit un déficit de chute de neige et donc une exposition anormalement longue aux
radiations solaires de la glace de surface. Celle-ci est habituellement recouverte par la neige
qui a un albédo de surface plus ¢élevé que la glace. Les anomalies de nuages liquides a I’Ouest
de 35°0 observées par CALIPSO semblent concorder avec la baisse d’albédo mesurée par
MODIS et les anomalies négatives de chute de neige dans cette région (Tedesco et al., 2011).

En 2012, la fonte de la calotte glaciaire s’est exceptionnellement étendue sur 97 % de sa
surface. En moyenne, entre 1981 et 2010, 35 % de la surface était exposée a la fonte (Tedesco
etal., 2013 ; Hall et al., 2013). Aussi, les années 2010 et 2012 sont associéees a des conditions
anticycloniques persistantes au Sud du Groenland qui ont conduit a des températures de
surface supérieures a la moyenne de ces dix derniéres années (Tedesco et al., 2013). Un autre
facteur, en 2012, pourrait étre un phénoméne exceptionnel de riviere atmosphérique qui a
advecté des masses d’air chaudes et chargées en humidité en provenance de la région
subtropicale de 1’Océan Atlantique (Neff et al., 2014; Bonne et al., 2015). L’arrivée de cette
masse d’air peut expliquer I’anomalie de couverture nuageuse liquide observée sur presque
tout le Groenland par CALIPSO (Fig. 4.4b). Les observations en 2010 et 2012 confirment que
I’augmentation de 1’occurrence de nuages liquides se produit en méme temps que 1’apparition
d’air anormalement chaud. Cela montre une corrélation entre la formation de nuages liquides
et des épisodes de fontes extrémes, qui n’est pas nécessairement une relation de causalité.
Néanmoins, la présence de ces nuages peut accélérer ou ralentir la fonte par phénomene de

rétroaction positive ou négative (Sect. 1.1.2).

L’année 2009 est la moins nuageuse sur toute la période étudiée (Fig. 4.4a) : ’anomalie de
couverture nuageuse totale est alors en moyenne fortement négative (-8 %) sur tout le
Groenland. Malgré ce déficit élevé de nuages comparé aux autres années, le déficit de nuages
liquides est modéré (-1 %, Fig. 4.4b). La couverture en nuages liquides est méme plus élevée

que la moyenne le long de la cote Est. Cela implique que le déficit est supporté par une
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anomalie négative de nuages hauts. Box et al. (2010) a montré que 2009 a la plus basse
extension de surface de fonte depuis 2001 et des températures anormalement froides
comparées a la période 2001-2009. L’été 2009 est aussi caractérisé par des pressions a la
surface exceptionnellement élevées (Hanna et al., 2013). Ce type de situation est
géneralement associé a des anomalies positives de température, ce qui n’est pas le cas ici.
Cela montre que la relation température pression est complexe. Les nuages pourraient étre la
clé, il est envisageable que I’état tres stable de 1’atmosphére ait entrainé un déficit de nuages
de glace. Les nuages ont généralement un effet réchauffant a la surface et leur absence peut

étre en partie responsable des températures anormalement froides.

En résumé, la répartition géographique des anomalies interannuelles de couvertures
nuageuses totales et liquides sur la période 2008-2015 montre que leur variabilité peut étre
significative. D’une année sur 1’autre, I’amplitude de la couverture nuageuse totale moyenne
peut monter jusqu’a 8 %. Les anomalies négatives sont associées a des températures froides et
une diminution de la surface de fonte de la calotte. De plus les anomalies positives de
couverture de nuages liquides sont moderées (+1 a +2 %) et se produisent le plus souvent au-
dessus des régions Est et Centre du Groenland et sont légerement plus prononcées au Nord-
Est. Ces anomalies peuvent étre associées avec des températures de 1’air relativement chaudes

et une augmentation de la fonte de la calotte glaciaire.
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Figure 4.4. Anomalies interannuelles de la couverture nuageuse au Groenland (a) totale et
(b) liquide entre 2008 et 2015 a partir des données CALIPSO-GOCCP. Les couvertures

nuageuses moyennes sur tout le Groenland pour chaque année sont affichées dans les titres.
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4.3 Lien entre les nuages et les régimes de circulation

En observant la variation interannuelle de la couverture totale et liquide des nuages, nous
avons pu voir que la situation nuageuse change chaque année. Dans la section précédente,
nous avons essay¢ de faire le lien des variations des couvertures nuageuses observés et 1’état

de la circulation atmosphérique.

Dans cette section nous avons suivi une autre approche en étudiant les variations de
couverture nuageuse non plus d’une année a 1’autre, mais en fonction de régimes de
circulation atmosphérique quotidiens. Ces régimes sont définis en été a partir d’une part des
classifications par régimes de circulation nord Atlantique et d’autre part par des régimes

specifiques au Groenland définis par 1’algorithme SOM (Chap. 2 sect.2.3).

4.3.1 Influence des régimes de circulation Nord Atlantique sur la formation
des nuages

Sur les quatre régimes NAO définis dans You et al., (2007), NAO+ et BL sont associés a

des conditions de basses pressions au-dessus du Groenland. On constate que le régime NAO+

présente des anomalies négatives de couverture nuageuse (Fig. 4.5a) alors que le régime BL a

des anomalies positives distribuées dans les régions périphériques du Groenland.

Le régime NAO- correspond a un blocage anticyclonique au-dessus du Groenland et le
régime AR a une situation plut6t anticyclonique. Des conditions anticycloniques au-dessus du
Groenland favorisent I’advection de masse d’air chaude et séche par le sud-ouest sur la calotte
(Hanna et al., 2013). Une phase anticyclonique est caractérisée par des températures au sol
supérieures aux moyennes saisonnieres et une anomalie négative de précipitations neigeuses.
Les régimes NAO- et AR (Fig. 4.5 b-d) ont des anomalies de couvertures nuageuses totale et
liquide positives distribuées sur I’ensemble du Groenland. La distribution des anomalies est
similaire pour les couvertures nuageuses liquides. Cette classification parait donc suggérer

que plus de nuages liquides sont créés lorsqu’un anticyclone est localisé sur le Groenland.
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Figure 4.5. Anomalie de la couverture nuageuse au Groenland (a) totale et (b) liquide pour
chaque régime de circulation 2008-2015 en été (JJA). Pour un régime de circulation, les
anomalies sont égales a la différence entre les couvertures nuageuses moyennes du régime et

la couverture moyenne calculée entre 2008 et 2015 en JJA.
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Depuis 2006, année de lancement de CALIPSO, on constate une persistance de NAO- (Fig.
4.6). Sur les années échantillonnées par CALIPSO, les conditions au-dessus du Groenland en
été sont donc majoritairement anticycloniques. La persistance de cette situation aurait favorisé

I’augmentation de la fonte de surface sur la derni¢re décennie (Box et al., 2012).

Nous n’observons pas de lien entre les cartes d’anomalie nuageuse pour chaque régime et
les variations interannuelles de la Figure 4.4. Par exemple 2008 et 2012 ont les fréquences les
plus importantes de NAO- mais nous ne retrouvons pas d’anomalie similaire dans les
couvertures nuageuses totale et liquide. Les régimes de circulation nord atlantique
n’expliquent pas toutes les variabilités des nuages. Dans la section suivante nous avons utilisé
une classification qui présente plus de régimes de circulation différents et capture des régimes
de circulation spécifiques au Groenland.
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Figure 4.6. Fréquence des régimes de circulation NAO définis par You et al. (2008) entre
1990 et 2015 en été (JJA).
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4.3.2 Influence des régimes de circulation créés par I’algorithme SOM sur
la formation des nuages
Dans cette section, nous utilisons I’algorithme SOM pour classifier les situations
atmosphériques et les associer a des couvertures nuageuses liquides journalieres. La
classification SOM a été définie pour les années 1950 a 2013, les années 2014 et 2015 ne sont

donc pas inclues dans 1’étude.

Nous avons choisi de nous concentrer sur les nuages liquides pour lesquels nous avons
obtenu les résultats les plus significatifs et en raison de leurs effets radiatifs a la surface
significatifs par rapport aux nuages de glace.

a) Définition des « situations nuageuses liquides »

Pour relier les nuages liquides observés avec les régimes de circulation a grande échelle,
nous avons construit un indicateur de « situations nuageuses liquides ». Les « situations
nuageuses liquides » sont définies pour mettre en évidence la fréquence journaliére de
situations ou la couverture nuageuse liquide est significative au-dessus du Groenland.
Présente dans la Figure 4.7, nous sommes partis de la fonction de densité de probabilité (PDF
pour Probability Density Function) des couvertures de nuages liquides journaliéres de
résolution spatiale 2°x2° en JJA de 2008 a 2013. La PDF obtenue est bimodale : le premier
mode, dominant, correspond aux situations sans nuages liquides (liquid cloud cover < 10%),
et le second mode (dont le maximum se situe aux alentours de 45%) aux situations ou la
couverture en nuages liquides est supérieure a 30 %. A partir de cette distribution nous avons
défini I’indicateur de « situation nuageuse liquide », qui correspond aux fréquences cumulées
des pixels qui contiennent une couverture nuageuse liquide supérieure a 30% (a droite de la
limite verticale sur la Figure 4.7). En JJA de 2008 a 2013, il y a 44.7% de « situations

nuageuses liquides ».

Les « situations nuageuses liquides » permettent d'identifier les jours avec beaucoup de
nuages liquides (occurrence > 30 %) au-dessus du Groenland. Cela permet de rejeter les
situations fréquentes ou la couverture liquide est trés faible, et les situations de ciel clair. Une
valeur élevée de «situations nuageuses liquides » sur une période définie signifie qu’une

surface significative du Groenland était recouverte par des nuages liquides. Cela permet
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d’avoir une variable applicable a des données journalieres et donc utilisable dans la

classification SOM.

JJA Liquid Cloud Cover PDF

5| 44.7%

0| 1 1 1 1 1 1
0 10 20 30 40 50 60 70 80 90 100
Liquid Cloud Cover (%)
Figure 4.7. PDF de couverture en nuages liquides dans les boites de 2°x2° accumulées de
2008 a 2013 pour la saison JJA sur tout le Groenland. La ligne verticale a 30 % indique le

seuil pour définir les « situations nuageuses liquides ».

b) Validation de l'indicateur « situations nuageuses liquides »

Pour vérifier la validit¢é de 1’indicateur, les variations interannuelles des situations
nuageuses liquides au Nord et au Sud du Groenland entre 2008 et 2015 sont tracées sur la
Figure 4.8. A titre d’exemple, I’insert de la Figure 4.8a montre la PDF des couvertures de
nuages liquides journalieres de GOCCP en JJA 2008 dans la région Nord utilisée pour le
calcul de la « situation nuageuse liquide » correspondant a cette période (étoile de la Figure
4.8a).

On retrouve dans la figure 4.8a les maximums annuels d’occurrence de nuages liquides
(courbe noire) en 2010, 2012 et 2014, en accord avec la Figure 4.4b. Les variations des
« situations nuageuses liquides » valident I1’utilisation de cet indicateur au-dessus du
Groenland pour I’analyse en régime de circulation car elles sont cohérentes avec les variations

de couverture de nuages liquide de la Figure 4.4b.
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Comparer les variations saisonnieres des « situations nuageuses liquides » (couleurs dans
la Figure 4.8a) révéle que I’anomalie positive de 2010 a duré toute I’année. On peut penser
que la persistance d’un état atmosphérique a favorisé la formation des nuages liquides toute
I’année. A 1’opposé, le pic de nuages liquides en 2012 n’est observé qu’en été au Nord

(courbe rouge, Fig. 4.8a) et pendant le printemps au Sud (courbe verte, Fig. 4.8b).
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a) Liquid cloudy events in the North Greenland (lat > 72°)
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Figure 4.8. Séries temporelles de fréquence d’occurrence de « situations nuageuses
liquides » pour (a) le Nord et (b) le Sud du Groenland. La fréquence d’occurrence est le
nombre de boites journaliéres de résolution spatiale 2°x2° ayant une couverture en nuages
liquides supérieure a 30 %, divisée par le nombre de boites accumulées chague année ou
saison dans chaque région (Nord et Sud). L insert donne un exemple du calcul de cette valeur
: la courbe représente la PDF de couverture en nuages liquides dans les boites de 2°x2°
accumulées en JJA 2008 au-dessus de la région Nord du Groenland. En ne retenant que les
boites ou la couverture nuageuse liquide est supérieure a 30 % (ligne verticale) on obtient

une fréquence d’occurrence de situations nuageuses liquides de 41.5%.
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c) Lien entre les «situations nuageuses liquides » et les régimes de

circulation SOM

Nous avons ensuite calculé pour les 12 régimes identifiés chaque jour de 2008 a 2013 par
I’algorithme SOM les « situations nuageuses liquides » correspondantes. Les valeurs de la
pression au niveau de la mer associées a chaque régime sont visualisables sur la Figure 4.9.
Chaque situation atmosphérique identifiée peut étre vue comme un cyclone qui se déplace du
Nord (en haut) vers le Sud (en bas) et d’Est (colonne de gauche) en Ouest (colonne de droite).
La position du cyclone sur la carte donne des indications sur I’origine des masses d’air

advectées sur le Groenland.

Figure 4.9. Régimes de pression au niveau de la mer (Sea Level Pattern ou SLP) associés a
chaque régime de circulation générés par ’algorithme de carte auto-adaptative (SOM) au-
dessus de la région définie dans le Chapitre 2.3. A chaque point de grille et pour chaque
jour, I’anomalie est la différence entre la SLP du jour donné avec la moyenne calculée pour
tous les jours de la méme date entre 1950 et 2013. Dans le texte un régime est désigné par {n°

ligne, n°colonne}
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Figure 4.10. Fréquence d’occurrence des régimes définis par I’algorithme SOM entre 2008
et 2013 pour (a) toute ’année, (b) en hiver (DJF) et (c) en été (JJA). Les régimes sont classés

dans la méme configuration que pour la Figure 4.9.

Entre 2008 et 2013, les trois régimes de la colonne de droite sont les plus fréquents toute
I’année (35% des situations, Fig. 4.10 a). En hiver les quatre régimes de la derniere ligne sont
les plus fréquents (38% des situations, Fig. 4.10 b). En été, la derniére colonne et le régime

en haut a gauche sont les plus fréquents (44% des situations, Fig. 4.10 c).

Ci-apreés, nous avons regardé si les « situations nuageuses liquides » au-dessus de tout le
Groenland en JJA et SON sont pilotées par des régimes de circulation spécifiques. Nous
avons choisi ces deux saisons en raison des fréquences d’occurrences de nuages liquides plus
élevées, et du risque de fonte associé. La figure 4.11 montre pour chaque année (axe des
abscisses) la fréquence de chaque « situation nuageuse liquide » pour chacun des régimes
(code couleur). Les régimes sont ordonnés dans la Figure 4.11 pour regrouper les régimes

adjacents de la Figure 4.9 entre eux.
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Figure 4.11. Fréquence d’occurrence des régimes de circulation SOM (taille des barres)
associée a leurs fréquences de « situations nuageuses liquides » (code couleur) (a) en été et
(b) en automne entre 2008 et 2013. Chaque ligne correspond a un régime et chaque colonne

a une année. Entre JJA et SON, les échelles de couleur sont différentes.

A premiére vue, pour les années avec le plus de nuages liquides détectés en été (2010 et
2012), tous les régimes ont une fréquence de « situations nuageuses liquides » supérieures a
38 %. Ce qui indique des valeurs de couverture nuageuse liquide élevées sur I’ensemble du
Groenland et sur plusieurs jours pour ces années. Pour les années avec le moins de nuages
liquides (e.g. automne 2009), certains régimes spécifiques (par exemple {1,4}, {2,4}) sont
associés a un deficit de nuages liquides.

Néanmoins, les régimes associés a I’advection de masses d’air chaudes en provenance de
I’Océan Atlantique (derniere colonne de la Figure 4.9 : {1,4}, {2,4}, {3.4} et {3,3}) semblent
jouer un réle dans la formation des nuages (régimes encadrés en bleu dans la Figure 4.11). En
2010, la circulation atmosphérique a oscillé principalement entre ces quatre régimes. Leur
fréquence cumulée était de 60 % en JJA et 74 % en SON soit les fréquences les plus élevées
comparées aux autres années pour les deux saisons. Cela confirme un état relativement

stationnaire de 1’état de I’atmosphére cette année. Par comparaison, la fréquence cumulée des
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Variabilité spatio-temporelle des nuages au Groenland ; lien avec les régimes de
circulation

quatre régimes est de 54 % en JJA 2012 et 52 % en JJA 2013, et coincide avec des valeurs
élevées de « situation nuageuse liquide » sur tout le Groenland en 2012 et au Sud en 2013
pendant 1’été (Fig. 4.4 b et 4.8).

Nous avons aussi noté que le régime {1,1} en SON a des fréquences d’occurrence tres
faibles (entre 1.1 % et 6.6 % selon I’année), et est associé avec des valeurs trés élevées de
« situations nuageuses liquides » (>50 %) entre 2008 et 2011. Cela nous a paru curieux car le
régime {1,1} correspond a une situation cyclonique a I’Est du Groenland (Fig. 4.9), et peut
donc étre associé a I’apport de masses d’air froid et sec en provenance du Nord de 1’ Arctique.
La fréquence d’occurrence de ce régime est trés faible (entre 1.1 % et 6.6 % selon 1’année),
mais il est associe a des valeurs trés élevee de « situations nuageuses liquides » (=50%). Cela
pourrait indiquer que dans certaines situations, I’advection de masses d’air du Nord facilite la
formation de nuages liquides bas. Des cas d’études a Summit (sur lesquels nous collaborons
avec Amy Solomon de la NOAA) semblent confirmer cette hypothése mais n’ont pas encore

fait I’objet de publications.

L’analyse en régimes de circulations montre que les régimes identifiés par 1’algorithme
SOM ne peuvent étre directement associés avec une occurrence spécifique de nuages liquides
sur le Groenland. Néanmoins, cette analyse apporte des informations sur 1’état de la
circulation atmosphérique chaque année. Par exemple, en 2010 les quatre mémes régimes se
sont produits entre juillet et novembre favorisant des conditions atmosphériques persistantes.
Cela suggere que certains régimes pourraient étre favorables a la formation de nuages
liquides. Plus de données sont nécessaires pour confirmer cela. En 1’état actuel cette approche
ne nous a pas permis de conclure sur une relation directe entre circulation a grande échelle et

formation de nuages liquides au Groenland.
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4.4 Conclusion

A partir des observations GOCCP de couvertures nuageuses et de profils verticaux des
nuages, une climatologie des nuages au Groenland a été présentée. Les résultats obtenus ont
confirmé les observations des quelques études précédentes a partir de mesures ponctuelles au
sol au Groenland (Shupe et al., 2011 ; Shupe et al., 2013), tout en élargissant le domaine

d’étude a ’ensemble du Groenland.

L’analyse des observations GOCCP a montré que la variabilité des couvertures nuageuses
totale et liquide a Summit est plus proche de celle observée au Nord de 72 °N, ou
I’atmosphere est plus séche. Le Sud du Groenland (< 72 °N) est recouvert de nuages toute
I’année (60 — 70 % de couverture nuageuse totale) principalement a cause de la présence de
nuages de glace dans la tropospheére libre. Ces résultats impliquent que les variations des
couvertures nuageuses au Nord pilotent le cycle de couverture nuageuse totale moyenne sur

tout le Groenland.

Notre travail a également montré que la région de Summit a la particularité d’étre en été
’une des régions les plus nuageuses du Groenland. Cette différence entre Summit et le reste
du Groenland est pilotée par la présence de nuages bas (< 2 km AGL) principalement liquides
(Jusqu’a 70 % des nuages détectés). Cela met en évidence qu’en plus d’étre fréquents le long

des c6tes, les nuages liquides peuvent étre fréquents au sommet de la calotte glaciaire.

Sur la période 2008-2015 échantillonnée par CALIPSO, deux événements de fontes
extrémes de la surface associés a des occurrences élevées de nuages liquides se sont produits,
en 2010 et 2012. Cette corrélation laisse penser que les conditions atmosphériques qui ont
permis une augmentation de la fonte de surface a également favorisé la formation de nuages
liquide. Le processus reliant la circulation atmosphérique et la formation des nuages au

Groenland n’a pas encore €té identifié.

Les régimes de circulation nord Atlantiqgue (NAO), indiqueraient effectivement qu’une
situation de blocage anticyclonique au-dessus du Groenland s’accompagne d’occurrences plus
élevées de nuages liquides sur tout le territoire. Cependant, les régimes NAO que nous avons
utilisé n’aident pas a expliquer ’ensemble des variations interannuelles des nuages. Un seul

régime peut en réalité cacher des situations plus particuliéres. Nous avons ensuite utilisé 12
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Variabilité spatio-temporelle des nuages au Groenland ; lien avec les régimes de
circulation

régimes de circulation déterminés par 1’algorithme SOM. Nous n’avons pas trouvé de lien
direct entre ces régimes et les nuages. Une solution pour améliorer ces résultats serait
d’accumuler les données GOCCP sur un temps plus long pour diminuer les incertitudes dues a
un faible échantillonnage. Cette remarque est valable surtout pour les régimes peu fréquents

pour lesquels seul une dizaine de jours ont été échantillonnés durant les 6 années étudiées.
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Evaluation des nuages dans les modeles de climat

Chapitre 5: Evaluation des nuages
dans les modeles de climat

Les chapitres précédents ont permis de décrire les nuages et leur variabilité au-dessus du

Groenland grace aux observations lidar.

Le lidar apporte des mesures fiables de la couverture des nuages, de leurs profils verticaux
et de leur opacité (Lacour et al., soumis ; Van Tricht et al 2016 ; Morrison et al., soumis). La
connaissance de ces propriétés nuageuses est primordiale pour estimer 1’effet radiatif des

nuages a la surface du Groenland.

Au premier ordre, la composante LW de 1’effet radiatif des nuages a la surface (CRE{%') est
pilotée par la couverture nuageuse. Si la couverture est nulle, CRESY sera nul. Pour une la
couverture donnée non nulle, CRESYW! dépend de I’opacité du nuage et de son altitude.
L’opacité d’un nuage dépend de son émissivité () : typiquement, un nuage totalement opaque
(e=1) émet plus de rayonnement dans le domaine LW qu’un nuage optiquement fin (¢ << 1).
L’altitude du nuage détermine sa température d’émission : un nuage bas chaud émet plus de
rayonnement LW vers le sol que ce méme nuage situé a plus haute altitude (toutes choses

égales par ailleurs).

Dans le domaine SW, D’effet radiatif des nuages est piloté d’abord par I’angle solaire
zénithal (6s), et par la couverture nuageuse. Pour une couverture donnée non nulle, I’épaisseur
optique du nuage détermine ensuite la quantité de rayonnement solaire qui traverse le nuage et

atteint la surface.

Au Groenland, les interactions entre I’albédo de surface, la fonte et les nuages peuvent
augmenter la fonte de la calotte (Fettweis et al.,, 2013, Bennartz et al., 2013) et
potentiellement moduler le bilan de masse (Van Tricht et al., 2016). La compréhension du
réle des nuages sur la fonte de la calotte nécessite donc de décrire les interactions entre les
nuages et les autre compartiments (atmosphere, océan, calotte glaciaire). Pour cela, on utilise
les modeles de climat. L’estimation du bilan de masse a la surface (SMB) est tres incertaine
dans les modéles de climat en raison d’une part de leur résolution spatiale trop grossiére et

d’autre part du manque de realisme des différents types de surfaces (glaces, neige ; Fettweis et
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al., 2013). De plus, une estimation correcte de 1’énergie absorbée a la surface dépend du
réalisme de la description des nuages. Par conséquent une mauvaise représentation des nuages

peut mener a des incertitudes sur les prédictions du climat futur.

Dans ce chapitre nous évaluons les nuages simulés pour 1I’année 2008 par plusieurs
modeles CMIP5 a partir des sorties COSP et des observations GOCCP. Huit modeéles ont été
intégrés a 1’étude : CanAM4, HadGEM2-A, MRI-CGCM3, CAM5, MIROCS5, IPSL-CM5A-
MR, MPI-ESM-LR et bcc-csm1-1m (Sect. 2.6). Nous disposons des couvertures nuageuses
pour I’ensemble des huit mod¢les, et des informations verticales détaillées (profils verticaux

des nuages et histogrammes de SR) pour les quatre premiers modéles uniquement.

L’objectif est d’identifier et de quantifier 1) les éventuels défauts des nuages et de leurs
effets radiatifs a la surface dans les modéles, et 2) leur impact sur la température de surface et
donc la fonte de la calotte.
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Evaluation des nuages dans les modeles de climat

5.1 Evaluation de la couverture nuageuse

Avant de se focaliser sur les effets radiatifs des nuages a la surface, nous avons d’abord
évalué les couvertures nuages simulées par les modeéles a partir des observations CALIPSO-
GOCCP.

5.1.1 Moyenne annuelle

La Figure 5.1 compare les couvertures nuageuses observées par CALIPSO-GOCCP et
celles qui seraient observées par un lidar spatial sondant 1’atmosphére simulées par les
modeles CMIP5 (cf. Chap. 2.4). Sur toute 1’année 2008 (Tab. 5.1), la couverture moyenne des
nuages dans les observations vaut 56.8% soit 8.4 % de plus que la moyenne annuelle multi-
modeéles (48.4 %). En revanche 1’écart type de la couverture nuageuse annuelle multi-modeles
est assez large (x 8.9 %) et laisse donc penser que certains modeles ont une couverture

nuageuse annuelle voisine des observations.

Si on se concentre sur les quatre modeles qui focaliseront notre attention dans la suite du
chapitre (CanAM4, HadGEM2-A, MRI-CGCM3 et CAMS5), on retrouve encore ce biais
négatif mais avec des amplitudes variables : CanAM4 et HadGEM2-A ont une anomalie
moyenne par rapport a GOCCP relativement faible (-1% et —5%) alors que MRI-CGCM3 et
CAMS5 ont des anomalies négatives fortes (-15% et -15%).

Concernant les quatre modéles suivants, on retrouve le biais négatif de couverture de
nuageuse annuelle sur tout le Groenland pour MIROCS5, IPSL-CM5A-MR et bce-csm1-1-m.
A Topposé, MPI-ESM-LR est le seul modéle qui surestime les couvertures nuageuses
annuelles sur tout le Groenland (+2.6%).
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Année DJF MAM JA SON
CALIPSO-GOCCP 56.8 % 56.4 % 48.8 % 63.9 % 58.2 %
Multi-modéles 48.4 % 48.7 % 44.7 % 49.2 % 50.8 %
CanAM4 55.4 % 55.0 % 53.3% 51.0 % 62.2 %
HadGEM2-A 51.7 % 50.6 % 48.4 % 543 % 51.8 %
MRI-CGCM3 41.8 % 40.1 % 38.9% 43.6 % 44.8 %
CAM5 36.1 % 31.0% 33.1% 389 % 41.5 %
MIROCS 45.8 % 40.1 % 41.7 % 56.3 % 45.0 %
IPSL-CM5A-MR 49.5 % 62.6 % 45.3 % 39.4% 50.8 %
MPI-ESM-LR 59.4 % 60.7 % 56.2 % 58.3 % 62.2 %
Bcc-csml-1-m 47.7 % 49.7 % 41.2 % 51.6 % 48.4 %

Tableau 5.1. Couvertures nuageuses moyennes au-dessus du Groenland observées par
CALIPSO et simulées par les modeles CMIP5/COSP en 2008.

5.1.2 Cycle saisonnier

Les couvertures nuageuses observées suivent un cycle saisonnier (Fig. 5.1) avec des
valeurs maximales en été (63.9%) et minimales entre mars et mai (48.8%). Les moyennes
mensuelles multi-modéles sont presque constantes toute 1’année. Le cycle saisonnier de
couverture nuageuse sur le Groenland n’est donc pas reproduit par les modeles. Les plus
grandes différences entre observations et modeéles sont observées entre mai et septembre. La
difficulté des modéles a créer des nuages en été pourrait étre due a leur incapacité a créer les

nuages liquides semi-transparents observés en été.

Il existe des différences entre les modeles (Tab. 5.1): CanAM4 a des couvertures
nuageuses tres proches des observations en hiver, alors que les autres modeles sous-estiment
la couverture nuageuse. En été tous les modeles sous-estiment la couverture nuageuse. CAM5
est le modéle qui sous-estime le plus les couvertures, en toute saison. Les difficultés de ce
dernier modele a créer des nuages au Groenland sont présentées plus en détail par Kay et al.
(2016).
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Evaluation des nuages dans les modeles de climat

Total cloud cover annual cycle over Greenland

T T T T T T T
——Multi-model mean (48.4 + 8.9 %)

Observation (OCCP) (56.8 %)

70+

;\;65~ 8
o 60+ 1
>

355" / ]
©

350"
O
_,_945— ></\ .
|240g |

35+ 1

30 1 1 I 1 L L 1 1 I 1 L L
5’0(\ <<é;° @fb& ?Q @& 3\}0 5\}\ ?.\‘.9 %@é\ OC"\ ,éo‘\ 060

Figure 5.1. Couvertures nuageuses au-dessus du Groenland observées par CALIPSO-
GOCCP et simulées par les modeles CMIP5/COSP en 2008. Cycle annuel des couvertures

nuageuses. Les barres verticales montrent [’écart type a la moyenne multi-modele.

5.1.3 Distribution spatiale

Nous regardons ensuite la distribution spatiale des couvertures nuageuse (Fig. 5.2).
Pendant 1’hiver 2008 les observations montrent que les couvertures nuageuses sont plus
élevées dans le Sud que dans le Nord (Fig. 5.2a ; cf Sect. 4.2). Tous les modeles simulent trop
de nuages dans le Sud et pas assez dans le Nord, excepté CAMb5 qui sous-estime les
couvertures et IPSL-CM5A-MR qui surestime les couvertures pour tout le Groenland en

hiver.

Dans les observations GOCCP, la couverture nuageuse moyenne augmente de 8% entre
Iété et I’hiver (Fig. 5.3). Les augmentations les plus importantes sont observées dans le Nord
du Groenland. En accord avec les observations, tous les modéles simulent plus de nuages dans
le quart Nord-Ouest du Groenland en été qu’en hiver, & I’exception d’TPSL-CM5A-MR qui ne
reproduit pas ce cycle saisonnier et de plus produit significativement moins de nuages que

dans les observations sur tout le Groenland.
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Pour résumer, les couvertures nuageuses créées par presque tous les modeles CMIP5
utilisés dans cette étude ont un biais négatif commun par rapport aux observations. Cette
différence est maximale en été. Dans la section suivante nous verrons comment ces biais sur
les couvertures nuageuses se traduisent sur les effets radiatifs a la surface des nuages pour
quatre modéles (CanAM4, HadGEM2-A, MRI-CGCM3 et CAMDb).
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Figure 5.2. Cartes des couvertures nuageuses en hiver 2008 (DJF). (a) Observations
CALIPSO-GOCCP. (b) Différences entre les moyennes multi-modeles CMIP5/COSP et les
observations. (c-i) ldentique a b mais pour chaque modéle CMIP5 pris individuellement : (c)
CanAM4, (d) HadGEM2-A, (e) MRI-CGCMS3, (f) CAMS, (g) MIROCS, (h) IPSL-CM5A-MR,
(i) MPI-ESM-LR et (j) bcc-csm1-1m.
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Figure 5.3. Cartes des différences entre les couvertures nuageuses d’été (JJA) et d’hiver
(DJF) en 2008. (a) Observations GOCCP, (b) Moyenne multi-modéles CMIP5/COSP (c-j)
Modéles CMIP5 pris individuellement.
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5.2 Effet radiatif des nuages a la surface

La section précédente montre qu’au-dessus du Groenland, les modeles sous-estiment la
couverture nuageuse la plupart du temps. Dans cette section nous souhaitons voir comment ce
biais négatif se répercute sur les effets radiatifs des nuages a la surface. Les effets radiatifs des

nuages sont d’abord calculés pour les mois d’hiver ot CRE{ST = CRESW! .

La Figure 5.4 montre les PDF de couverture nuageuse (Fig. 5.4b-d) et les PDF des effets
radiatifs a la surface (Fig. 5.4a-c) calculées sur tout le Groenland et a Summit durant la
période DJF 2008. Les PDF sont construites a partir des valeurs mensuelles de couvertures
nuageuses et des effets radiatifs calculés pour chaque boite de 2°x2° située au-dessus du
Groenland. En plus des PDF incluant tout le Groenland (Fig. 5.4 a-b), nous avons également
représenté les PDF de la région de Summit seule (Fig. 5.4 c-d) pour pouvoir utiliser des

données de flux mesurées au sol (Fig. 5.1 ¢) :

Le CRE{YT est logiqguement positif en hiver dans les modéles CMIP5, que ce soit pour tout
le Groenland ou Summit, car I’ajout de nuages implique une augmentation du flux radiatif
descendant LW par rapport a une situation de ciel clair. Les biais de CRE{YT au-dessus de
Summit (Fig. 5.4 c-d) sont plus faibles pour les modeles (CanAM4 et HadGEM2-A) capables
de reproduire les couvertures nuageuses supérieure a 40% observées ; que pour les autres
modeles (CAMS5 et MRI-CGCM3). Ce constat vaut aussi pour I’ensemble du Groenland (Fig.
5.4 a-b). On voit cependant que le CRESYT est sous-estimé méme lorsque les couvertures
nuageuses modélisées sont identiques aux observations (ex : CanAM4 et HadGEM2-A, Fig.
5.4 c-d). La couverture nuageuse n’explique donc pas complétement le biais sur les effets
radiatifs des nuages. Il sera donc nécessaire dans un second temps d’examiner 1’opacité et

I’altitude des nuages simulés (Sect. 5.3).
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Figure 5.4. (a) PDF des effets radiatifs des nuages dans les grandes longueurs d’ondes a la
surface CRE;w' et (b) PDF des couvertures nuageuses totales au-dessus du Groenland en
DJF 2008. (c) PDF des CRE;Y” et (d) PDF des couvertures nuageuses totales a Summit (z >
3000 m) en DJF 2008. Les valeurs entre parentheses indiquent le nombre de boites

échantillonnées pour le calcul de chaque PDF.

En été, la situation est plus complexe qu’en hiver, le jour est quasi permanent pendant
toute la saison. Il faut donc inclure le rayonnement solaire SW dans le calcul du CRE en plus
des flux LW : CRESST = CRESW! + CRESW!. Dans les observations, le terme CRESYT est négatif ou
nul (Fig. 5.5¢) car la présence d’un nuage masque le Soleil et diminue la contribution des flux
SW au réchauffement radiatif de la surface.

Les biais sur CRES%f des modeles par rapport aux observations a Summit en été sont similaires
a ceux observés en hiver, et ils sont également corrélés aux biais sur les couvertures nuages
(Fig. 5.5a-d, c-f). Dans le domaine des courtes longueurs d’onde, & Summit, le signe du biais
sur CRESW! n’est pas le méme pour tous les modéles contrairement au CRESS%!. Pour comprendre
pourquoi, il faut prendre en compte I’albédo de la surface (Fig. 5.5d-h). Le modele qui illustre

le mieux I’importance de 1’albédo est MRI-CGCM3. Ce modeéle a les plus faibles valeurs de
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CRESW! | les nuages refroidissent donc plus la surface dans le domaine SW. Or ce modele créé
moins de nuage que CanAM4 et HadGEM2-A et on pourrait s’attendre a ce que plus de
rayonnement SW atteigne la surface. Avec un albédo de surface plus faible, la surface a une
plus forte capacité d’absorption des rayonnements visibles : les mémes nuages ont un plus fort
effet refroidissant lorsqu’ils sont au-dessus d’une surface de faible albédo. Pour des valeurs
d’albédo égale, les modéles avec le plus de couverture nuageuse ont logiquement les CRESuS

les plus négatifs.

En résumé, les modeles sous-estiment les couvertures nuageuses au-dessus du Groenland
ce qui entraine un déficit de flux LW descendant a la surface et donc une sous-estimation de
CREZYT en hiver et de CREW!. En été, la composante CRESS entre en compte. Le biais sur les
couvertures nuageuses fait qu’il y a plus de situation de ciel clair et donc plus de flux SW
atteignant la surface dans les modéles. CRESYS est donc généralement plus proche de 0 W.m™
dans les modeles que dans les observations. L’albédo de surface doit étre pris en compte
lorsque 1’on regarde les effets radiatifs des nuages dans le domaine SW : un albédo trop faible
entraine un biais négatif de CRESW!. Pour prendre en compte les effets radiatifs des nuages a la
surface, les modéles doivent reproduire correctement ces différents états (glace, neige, marres
de fonte...).

Pour connaitre les biais des modeles sur les flux radiatifs de surface sur I’ensemble du
Groenland et pas uniquement a Summit, nous avons utilisé deux jeux de données satellites
décrit dans le Chapitre 2 : CERES-EBAF-surface et 2B-FLXHR-LIDAR. Dans I’ Annexe B de
cette thése, nous montrons qu’il existe de forts désaccords entre ces observations ce qui
suggere que les flux radiatifs a la surface issus des observations satellites ne permettent pas

d’évaluer les modeles, nous ne les avons donc pas intégrés dans cette étude.
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Figure 5.5. PDF des effets radiatifs a la surface des nuages dans les grandes (lere ligne) et
petites (2eme ligne) longueurs d’ondes, de [’albédo de surface (3eme ligne) et de la

couverture nuageuse au-dessus du Groenland (gauche) et de Summit (droite) en JJA 2008.
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5.3 Distribution verticale et opacité des nuages

Les couvertures nuageuses indiquent la présence ou non de nuages au-dessus d’une région
ce qui pilote au premier ordre ’effet radiatif des nuages a la surface. Nous avons vu
préecédemment que les biais des modeles en couverture nuageuse ne suffisent pas a expliquer
complétement les biais des modéles sur I’effet radiatif des nuages a la surface. C’est pourquoi
nous nous intéressons dans cette section a la distribution verticale et a 1’opacité des nuages qui

pilotent au second ordre les effets radiatifs des nuages a la surface.

Pour décrire ces deux propriétés, nous partons des profils de rapports de diffusion (SR) a
480m de résolution verticale (Chap. 2.1). Nous définissons 4 catégories de SR en fonction de

leur influence sur le rayonnement:

i) Ciel clair (0.01 < SR < 5) : Dans cette catégorie, nous rangeons toutes les occurrences
qui ne sont pas détectées comme nuageuses. Dans la réalité comme nous 1’avons vu dans les
parties précédentes (Sect. 3.3), cette catégorie peut inclure des nuages ultra fins que nous

négligeons ici.

i) Nuages fins (5 < SR < 30) : Par nuages fins, nous désignons les nuages optiquement
fins. 1ls peuvent donc avoir une extension verticale de plusieurs kilomeétres mais avoir des
propriétés (densité, taille des particules) qui le rendent optiquement fins. Nous avons trouvé a
partir de simulations lidar que leur épaisseur optique maximale est de 1. Au Groenland, cette
population est composée exclusivement de nuages de glace.

iii) Nuages semi-transparents (SR > 30) : Au-dela du seuil SR=30 nous considérons les
nuages comme semi-transparents. Ce seuil correspond typiquement a un nuage de 500 m
d’épaisseur localisé en dessous de 4 km AGL et constitué de gouttelettes liquides de rayon re
= 6-12 um et LWP = 10 g.m™. Ces nuages sont majoritairement liquides et apparaissent
principalement en été. On rappelle que lorsque 10 < LWP < 40 g.m™, les nuages liquides ont

un effet rechauffant maximal en été (Bennartz et al 2012).

iv) Nuages opaques (SR < 0.01) : Cette catégorie correspond aux couches nuageuses que
le lidar n’arrive pas a pénétrer en raison de leurs forte opacité (t > 3-5). Ainsi lorsque le long
d’un profil lidar un nuage opaque est détecté, I’ensemble des points Situés sous ce nuage sont
classés dans la catégorie nuage opaque. Les nuages opaques ne laissent pas passer le

rayonnement solaire et ont donc un effet refroidissant en été.
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Figure 5.6. Profils de fractions de ciel clair (bleu), de nuages trés fins (vert clair), de
nuages semi-transparents (vert foncé), et de nuages opaques (gris) observé par (a-b)
GOCCP simulés par (c-d) CanAM4, (e-f) HadGEM?2-A, (g-h) MRI-CGCM3, (i-j) CAMS5 au-

dessus du Groenland en hiver (colonne de gauche) et en été (colonne de droite).
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A partir de ces diagnostics, nous avons construit des profils de fractions en accumulant
chacune des catégories dans des boites de 2°%2° sur 40 niveaux verticaux et en les pondérant

par le nombre d’occurrences total pour lesquelles SR>0 a chaque niveau.

La Figure 5.6, montre les profils de fractions de chacune des catégories observées et

simulées en été et en hiver.

Dans les observations et les modeles, on constate d’abord que les fractions de ciel clair
(Fig. 5.6 a-b, bleu) dominent et valent toujours au moins 65% au niveau du sol. Ensuite la
majeure partie des nuages qui recouvrent le Groenland sont optiquement fins (vert clair). Ces
nuages sont présents dans toute la troposphere de 0 a 8 km AGL et restent relativement
constants entre I’hiver et 1’été. Les nuages semi-transparents (vert foncé) sont observés
essentiellement en été en dessous de 4 km AGL, ils sont principalement composés d’eau

liquide.

En été, I’augmentation de la fraction de nuages liquides qui sont potentiellement opaques
(cf. Sect. 4.1) devrait theoriquement se manifester dans les observations par une augmentation
de la fraction de nuages opaques. Or ce n’est pas le cas. Ceci est d0 aux difficultés de mesures
du lidar lorsqu’il fait jour. De jour, I’intervalle 0 < SR < 0.01 est trop réduit pour détecter les
pixels complétement atténués car I’amplitude du bruit est trop importante. On peut néanmoins
s’attendre a observer plus d’atténuation en été qu’en hiver car il y a plus de nuages

optiquement ¢épais. C’est d’ailleurs ce qui est montré dans les mode¢les.

Par rapport aux observations, les fractions de nuages fins au-dessus de 2 km AGL sont
relativement bien reproduites dans tous les modeéles. En dessous de 2 km, les nuages fins sont
en revanche légerement sous-estimés par les modéles tout comme les nuages semi-
transparents. Entre 1’été et I’hiver, la fraction nuages opaques et la fraction nuages semi-
transparents augmentent dans les modeles. Comparée aux observations, la fraction de nuages
semi-transparents est sous-estimée par les modéles en été comme en hiver. A ’inverse, la
fraction de nuages opaques domine les autres fractions nuageuses en dessous de 2 km dans les
modeles. En hiver cette fraction est 3 a 5 fois plus importante que dans les observations a
I’exception de CAMS.

Cette surestimation des fractions de nuages opaques en hivers au moins pourrait étre un

mécanisme de compensation des erreurs des modéles. Les modeles de climat, sont ajustés afin
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d’obtenir un bilan radiatif au sommet de 1I’atmosphere équilibré et ainsi éviter que le systeme
climatique simulé dérive vers des états non réalistes (« climate drift » ; Gupta et al., 2013).
Cette ajustement passe par le réglage (ou « tuning ») de certains parametres qui peuvent étre
les propriétés des nuages. Ici, en créant des nuages plus opaques capables d’émettre plus de

flux LW, les modéles compensent leur sous-estimation de la couverture nuageuse (Fig. 5.1).

Si on récapitule, par rapport aux observations, les modéles créent autant de nuages fins,
sous-estiment les nuages semi-transparents et surestiment les nuages opaques. En terme
d’effet radiatif a la surface, en hiver toutes les catégories nuageuses (fins, semi-transparents et
opaques) contribuent a réchauffer la surface et ce sont les nuages opaques qui émettent le plus
de rayonnement LW. En été, il n’y a pas assez de nuages semi-transparents qui peuvent

potentiellement réchauffer la surface mais trop de nuages opaques qui la refroidissent.

A partir de ces constats, nous avons essayé de faire le lien entre les effets radiatif des
nuages a la surface et leurs structures verticales lorsque deux modéles produisent des
couvertures nuageuses similaires. Deux modéles sont dans cette situation: CanAM4 et
HadGEM2-A (Fig. 5.4 et 5.5). Dans le domaine LW, on remarque que méme si CanAM4 créé
un peu plus de nuages opaques que HadGEM2-A, leurs effets radiatifs sont moins fort. Les
températures au sol plus froides pour HadGEM2-A (-31 °C) que pour CanAM4 (-28.5 °C)
peuvent en partie expliquer cet écart. Cependant les flux LW descendants sont aussi plus
élevés pour HadGEM2-A que CanAM4 : 144.8 W.m™ contre 140.2 W.m™. A couverture
équivalente, les nuages produits par HadGEM2-A émettent donc plus de radiations malgré des
épaisseurs optiques plus faibles. Pour expliquer ce paradoxe, une autre piste est I’altitude des
nuages opaques. Dans CanAM4 des nuages opaques peuplent les couches entre 4 et 6 km

AGL qui sont moins fréquents a ces altitudes dans HadGEM2-A.

Nous pouvons procéder a la méme analyse a la station de Summit au-dessus de 3000 m
d’altitude (Fig. 5.7). Les fractions nuageuses mesurées sont superieures a chaque niveau
d’altitude a la moyenne pour tout le Groenland en accord avec ce que nous avons montré dans
le Chapitre précédent. Au niveau du sol plus de 50% des nuages en été sont semi-transparents.
Les modeles respectent 1’augmentation des fractions de nuages semi-transparents a Summit

mais ont les méme biais observés sur tout le Groenland par rapport aux observations.
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En résumé, les modeéles ne créent pas assez de nuages bas et de nuages semi-transparents
(SR>30) probablement liquides. Pour compenser ce déficit, les modeles donnent au peu de

nuages qu’ils créent une opacité trop forte en comparaison aux observations.
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Figure 5.7. Comme la figure 5.6 a Summit.

b) JJA Observation (GOCCP)
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5.4 Lien avec la fonte de surface

La surface de la calotte glaciaire est susceptible de fondre lorsque sa température passe au-
dessus de son point de congélation soit 0°C. Au premier ordre la température de surface
(température prise @ 2 m du sol) est pilotée par le cycle annuel du rayonnement solaire
incident et par la circulation atmosphérique. Dans une moindre mesure, les nuages peuvent
réchauffer la surface. En été, si la température de surface est légérement en dessous de 0°C,
les nuages liquides semi-transparents avec un contenu en eau intégré compris entre 10 et 40
g.m? peuvent la faire basculer au-dessus de 0 °C et la faire fondre. Localement, la
température de surface peut augmenter jusqu’a +5°C en présence de ce type de nuage
(Bennartz et al 2012). Ainsi, la surface de la calotte Iégerement plus froide que 0 °C en ciel

clair peut fondre en présence d’un nuage capable de réchauffer radiativement la surface.

Dans notre étude, nous avons considéré uniquement les régions ou la température de
surface est comprise entre 0 et 5 °C qui sont recouvertes de nuages liquides semi-transparents.
Ces régions ont potenticllement atteint ces températures en raison d’un effet radiatif des
nuages réchauffant la surface. Si la fonte d’une surface se produit a des températures
supérieures a 5 °C, alors on considére qu’elle est indépendante de la présence ou non des

nuages liquides semi-transparents.
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Figure 5.8. Surface de fontes moyennes du Groenland (aires jaunes et rouges) déterminés a
partir des températures journalieres de surface ERA-Intermim chaque jour entre avril et
novembre (2008-2014). (a) Surface du Groenland qui potentiellement fond a cause des
nuages bas liquides observés (Mq,s/G, jaune foncé) et surface de fonte due aux nuages
extrapolée sur tout le Groenland (Mex/G, zone hachurée). (b) Surfaces de fontes moyennes
calculées pour les modéles CMIP5 pour le climat actuel (expérimentation AMIP) entre 1999
et 2008. Les modeles utilisés sont : CanAM4, HadGEM2-A, MIROCS, IPSL-CM5A-MR, MPI-
ESM-LR, MRI-CGCM3, bcc-csm1-1m et CAMS.

La Figure 5.8a présente les fractions de surfaces journalieres du Groenland qui ne fondent
pas en bleu (Tsys < 0 °C) et celles qui fondent (Tsus > 0 °C) avec les autres couleurs. Nous
avons utilisé les températures prisent a 2 m du sol comme diagnostic de la température de
surface. Chaque jour, la température T, est la température la plus élevée parmi quatre valeurs
de températures données par intervalle de 6h issues des réanalyses ERA-Interim. Au
Groenland, cette température est trés proche de la température de surface (Tom = Tsurf) lOrsque
I’inversion de température est faible ce qui est le cas en été en milieu de journée (Bennartz et
al., 2012). Aussi, la température de ’air T,y peut étre utilisee comme proxy de la fonte de
surface car le rayonnement infrarouge des basses couches atmosphériques est la source
d’énergie dominante entrainant la fonte de surface devant le rayonnement solaire absorbé
(Ohmura et al., 2001). La fraction de surface qui fond suit un cycle annuel trés marqué. La
saison des fontes commence en avril, et est maximale en été entre juin et ao(t. En été plus de
30% de la surface du Groenland fond chaque jour et le pic de fonte est généralement observé

en juillet. Nous avons séparé les surfaces qui fondent en plusieurs catégories :

i) En rouge (Tsur > 5°C), la fraction de surface pour laquelle on est certain que
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Evaluation des nuages dans les modeles de climat

I'effet radiatif des nuages n’a pas pu faire passer Tsurf au-dessus de 0°C dans une journée.
Cette fraction de surface suit le cycle de fonte, avec un pic en juillet quand jusqu’'a 20%

de la surface du Groenland est plus chaude que 5 °C.

i) En jaune clair et jaune foncé (0 < Tgyr < 5 °C), la fraction de surface ou un nuage
semi-transparent capable de réchauffer la surface de 5°C a pu contribuer a faire passer la
température de cette fraction au-dessus de 0°C. En été cette fraction représente environ 30%

de la surface totale du Groenland.

iii) En jaune foncé (0 < Tgyr < 5 °C), la fraction de surface ou les observations GOCCP
montrent la présence d’un nuage liquide semi-transparent (10 < LWP < 40 g.m™) au-dessus de
cette fraction. Cette fraction est donnée par le rapport (Mops/G) entre la surface recouverte par

des nuages semi-transparents (M) et la surface totale du Groenland (G).

iv) En hachuré (0 < Tg,s <5 °C), une fraction de surface « théoriquement étendue » ot un
nuage semi-transparent pourrait étre détecté. Pour que I’on puisse supposer qu’un événement
de fonte soit li¢ aux nuages, il est nécessaire de détecter des nuages semi-transparents et une
température de surface entre 0 et 5°C au méme endroit et la méme journée. On a donc utilisé
des mesures de CALIPSO journalicres. Or le satellite ne survole qu’une fraction de la surface
du Groenland. Ainsi le rapport Myws/G ne représente qu’une limite inférieure détectable de la
fraction de surface du Groenland qui fond en présence de nuages liquides semi-transparents.
Pour résoudre ce probleme, nous avons calculé une fraction surface M/G couverte de nuage
entrainant la fonte extrapolée sur tout le Groenland. Cette fraction de surface est extrapolée
proportionnellement au rapport entre la surface du Groenland G[°5C totale ou 0 < Tgyr < 5 °C

et la surface observée 6% Cot 0 < Ty s < 5 °C

obs

Mexp _ Mops G[OS]OC

— = —¢ X ~psre (3.1)
G
obs

En supposant que la fraction nuageuse mesurée est valable pour I’ensemble du Groenland,
la fraction Mey/G est donc une limite supérieure de la fraction de surface qui fond sous
I’influence des nuages. Elle est représentée par la zone hachurée dans la Figure 5.9a. En été il
y a donc entre 5 et 15% de la surface du Groenland qui fond lorsqu’un nuage liquide semi-

transparent est présent. Ainsi, méme si la différence entre cette limite théorique haute et la
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limite observée basse sont élevées, nos résultats montrent que les nuages liquides semblent

jouer un role dans la fonte de la surface.

La Figure 5.8b présente les fractions de surfaces de fonte du Groenland déterminées a
partir des températures de surface des modeles de climat CMIP5. Les sorties COSP n’étant
pas disponibles a une résolution journaliere, il n’est pas possible d’intégrer les nuages dans le
calcul des surfaces de fontes pour les modeles de climat CMIP5. On remarque que les
surfaces ou Tt > 0 °C sont largement sous estimées par les modéles CMIP5 par rapport aux
ré-analyses. De méme, la fraction de surface ou 0 < Tt < 5 °C est deux fois plus réduite que
dans les ré-analyses. Cela montre que les conditions ou les nuages seraient susceptibles de
faire augmenter la température de surface au-dessus de 0°C sont trés rares dans les modeles

CMIP5 comparé aux réanalyses.

La Figure 5.9 montre la répartition géographique des situations ou 0 < Tg,s <5 °C dans les
réanalyse (Fig. 5.9a) et les modéles (Fig. 5.9b). Dans les ré-analyses, les températures
voisines de 0 °C sont principalement le long des zones cdtiéres durant tout 1’¢té (80 jours) et
rarement au-dessus de 2000m d’¢lévation (Fig. 5.9a). L’événement de fonte observé a
Summit en juillet 2012 est donc exceptionnel. Dans les modeles, la fréquence de ces
situations est tres significativement inférieure aux ré-analyses a 1’exception de quelques
zones cotiéres (Fig. 5.9b). On voit donc que la fonte est trés certainement sous-estimee par les

modeles car les températures de surface sont trop faibles.
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Figure 5.9. Nombre de jours oU la température T2 extraite des données ERA-I est
comprise entre 0 et 5°C (a). Dans ERA-I, T,.%™ est définie comme la valeur la plus élevée de
TSR & une coordonnée donnée sur une journée. Les températures sont interpolées depuis une
grille de 0.75°x0.75° vers la grille 2°x2°. (b) Différence entre la moyenne multi-modéles tu
nombre du jour ol 0 < 722 < 5 °C et les valeurs ERA-I. Les valeurs moyennes pour tout le
Groenland sont données entre parenthéses. Les modéles intégres ici sont: CanAM4,
HadGEM2-A, MRI-CGCM3, CAM5, MIROCS, IPSL-CM5A-MR, MPI-ESM-LR et bcc-csm1-

Im

D’autre part, on a montré dans les sections précédentes que les modeéles ne créent pas ou
tres peu de nuages semi-transparents ayant les propriétés permettant de faire fondre la surface
sur I’ensemble du Groenland. On peut affiner notre analyse en isolant les nuages observés et
simulés qui recouvrent uniqguement les zones ou 0 < Ty, < 5 °C soit la ou ils ont pu avoir un

effet réel sur la fonte.

La Figure 5.10 montre les PDF des couvertures nuageuses observées et simulées au-dessus
de ces régions pour quatre modeles. Les couvertures nuageuses totales sont lIégérement plus

élevées dans cette région (Fig. 5.10) que la moyenne au Groenland (Fig. 5.4b).

Les distributions verticales des nuages (Fig. 5.11) sont quant a elles identiques a celles qui
sont observés dans tout le Groenland en JJA (Fig. 5.7b). Dans les observations une quantité
significative (5.4 %) de nuages semi-transparents susceptibles de faire fondre la surface est
observée en dessous de 3 km AGL. Alors que dans les modéles ce type de nuages est sous-
estimé (de 1.4% a 3.5%).
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Figure 5.10. PDF des couvertures nuageuses extraites des régions du Groenland ou 0 <

Tsyrg <5 °C au moins une journée dans I’année en JJA 2008 calculées pour les données

GOCCP et quatres modeles CMIP5.
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Figure 5.11. Diagrammes de fractions définies comme pour la Figure 5.4 extraits des

régions du Groenland ou 0 < T,,,.r <5 °C au moins une journée dans ’année en JJA

2008.
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5.5 Conclusion

Nous avons identifié deux biais communs a I’ensemble des modéles CMIP5 considérés :
un biais sur les températures (-20 jours pour lesquelles 0 < Tq, < 5 °C en 2008), qui sont trop
faibles par rapport aux ré-analyses, et un biais sur les couvertures nuageuses totales, qui sont

sous-estimées (-8.4 % en 2008).

Concernant les nuages, les couvertures sont sous-estimées par tous les modeles notamment
en été. Ce biais influence 1’effet radiatif des nuages a la surface et induit une sous-estimation
du crREST, dans le domaine LW surtout. De plus lorsque les modéles créent des nuages, ceux-
ci sont nombreux dans les basses couches (z < 4 km AGL) comparé aux observations et ceux
qui sont présents ne sont pas dans le bon intervalle de SR (30<SR<80) pour étre capables de
réchauffer la surface et faire fondre la surface. Certains modeles représentent trop de nuages
opaques, qui pourraient compenser la sous-estimation des couvertures nuageuses pour

atteindre 1’équilibre radiatif au sommet de 1’atmospheére.

Dans le méme temps, les températures au niveau du sol entre 0 et 5 °C sont presque deux
fois moins fréquentes dans les modéles CMIP5 que dans les réanalyses ERA-Interim. 1l y a
donc dans les situations créées par les modeles trop peu d’opportunités pour que les quelques
nuages réalistes contribuent a la fonte de la surface. Le processus d’amplification de la fonte
par les nuages semi-transparents ne peut donc pour le moment pas étre reproduit dans les
modéles de climats.

GOCCP et COSP nous ont permis d’identifier les biais sur la description des nuages dans
les modeéles. Plusieurs explications sont susceptibles d’expliquer ces biais : d’une part cela
peut venir d’une difficulté des modeles a reproduire la circulation atmosphérique régionale en
Arctique. Ceci pourrait également expliquer la sous-estimation des températures de surface.
D’autre part, les biais nuageux peuvent étre également en partie liés a une mauvaise
représentation des processus microphysiques. Par exemple, certains modeles ne sont pas
capables de simuler la coexistence de nuages liquides et de glace entre 0 et -41 °C (Cesana et
al., 2013, 2016).
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Conclusion

Conclusion

Le satellite CALIPSO lancé en 2006 a permis d’améliorer considérablement les
observations des nuages au-dessus de toute la planete et plus particulierement au-dessus de la
région Arctique. Cette région était auparavant difficile a observer a cause de la glace et de la
neige qui recouvre la majorité de sa surface. Or les nuages en modulant les flux radiatifs a la
surface peuvent moduler la température de surface et accélérer ou ralentir la fonte des
surfaces glacées. Comme le Groenland est recouvert d’une calotte polaire, il est crucial de
connaitre le role que les nuages jouent sur la fonte a la surface. La fonte des glaces du
Groenland contribue a 1’¢lévation du niveau des océans qui est une préoccupation majeure de

pour les années a venir.

L’objectif de cette thése a été d’utiliser les observations de CALIPSO pour comprendre le

réle des nuages au Groenland.
Comparaison avec les mesures a Summit station

Pour les mettre en perspective par rapport a des données in-situ, les observations GOCCP
ont d’abord été comparées a des mesures lidar et radar collectées sur le site sol de Summit.
Comparée aux observations radar sol de Summit, la version standard de GOCCP sous-estime
les couvertures nuageuses de -9.3 %. De méme, les fractions nuageuses GOCCP en dessous
de 5 km AGL sont sous estimées de plus de 20%.

Nous avons exploré plusieurs pistes pour comprendre ces écarts. Nous avons trouvé que
des facteurs comme le bruit généré par le soleil sur le signal lidar, I’atténuation du lidar et le
moyennage du signal lidar sur 480 m sont en partie responsable d’une baisse de fractions

nuageuses détectables par le lidar spatial.

Les écarts les plus importants entre les mesures sols et spatiales peuvent étre expliqués par
les différences de seuils de détections utilises dans les différents produits. En modifiant le
seuil de GOCCP, nous avons pu les réconcilier avec les observations sol le produit standard

GOCCP ne détecte pas les nuages optiquement fins (0.05 <t < 0.3).
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En été, les écarts sont moins importants qu’en hiver car les nuages liquides d’été sont
optiquement plus épais que les nuages d’hiver, et donc plus facilement détectables par chacun

des instruments.
Variabilité spatiale et temporelle des nuages

Nous avons ensuite étendu les analyses réalisées a Summit sur tout le Groenland. Pour cela
le Groenland a été découpé en trois régions: Nord (>72°N), Sud (<72°N) et Summit
(z>3000m).

Dans un premier temps, nous avons regardé la variabilité saisonniére de la couverture
nuageuse et de la distribution verticale des nuages dans ces régions. La couverture nuageuse
totale dans le Sud est constante toute I’année (=65 %) alors qu’au Nord et au-dessus de
Summit, elle suit un cycle saisonnier marqué. En été la couverture nuageuse atteint une valeur

maximale de =65 % au Nord et de =70 % a Summit.

Les variations saisonnieres des distributions verticales des nuages révéelent que la fraction
de nuage présente dans toute la troposphére libre au-dessus de 2 km AGL est relativement
constante toute I’année sur tout le Groenland. Cette fraction est composée de nuages de glaces
optiquement fins (t<1). En dessous de 2 km, les fractions de nuages bas suivent un cycle
similaire aux couvertures nuageuses. Les fractions les plus élevées sont mesurées en été
(=12%). Nous avons également constaté que les valeurs de fractions nuageuses a Summit sont
supérieures aux fractions moyennes observées sur tout le Groenland. Cette fraction est en
partie composée de nuages liquides. Cela met en évidence que malgré son éloignement de
source d’humidité directe, la région de Summit est plus fréquemment recouverte de nuages en

été que le reste du Groenland.

Dans un second temps, nous avons examiné la variabilité interannuelle des couvertures
nuageuses au-dessus du Groenland entre 2008 et 2015. L’examen des populations nuageuses
glacées et liquides révelent que pendant les années de fontes importantes de la calotte (2010 et
2012) la surface est plus freqguemment recouverte de nuages liquides. On ne peut cependant
pas attribuer les anomalies de fonte aux anomalies de couverture nuageuses liquides. En
revanche, la circulation atmosphérique a pu pendant ces années favoriser l’apparition

conjointe de ces deux anomalies.
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Conclusion

Pour relier la formation des nuages a la circulation atmosphérique nous avons utilisé deux
classifications de régimes de circulation. Nous avons d’abord utilisé quatre régimes de
circulation nord atlantique (Yiou et al ., 2007 ; Cassou et al., 2008), et montré que lorsque
I’anticyclone est localisé sur le Groenland, plus de nuages sont détectés en été par rapport a la
moyenne saisonniére. Ces régimes ne nous ont pas permis de comprendre la variabilité
interannuelle des nuages et ne sont pas représentatifs de 1’ensemble des situations
atmosphériques rencontrées au Groenland. Pour affiner cette étude nous avons utilisé une
deuxiéme classification de 12 régimes de circulation spécifiquement développés pour le
Groenland (Kohonen, 1990 ; Schuenemann 2009, 2010) a partir de 1’algorithme SOM. Malgré
sa plus grande finesse, nous a cependant pas n’avons pas pu établir un lien clair entre la

variabilité de ces nuages et la circulation atmospherique.
Evaluation des nuages dans les modéles de climat

Enfin, nous avons comparé les observations GOCCP avec les sorties COSP de plusieurs
modeles de climat CMIPS5. La premiere étape a ¢été d’évaluer les couvertures nuageuses
simulées par les modeles. La majorité des modeles étudiés présentent des biais négatifs de
couverture nuageuse annuelle par rapport aux observations (-8.4 %). Ce biais est maximum en
été (-14.7 %) et témoigne d’une incapacité des mode¢les a reproduire le cycle saisonnier des

couvertures nuageuses observées.

Les effets radiatifs a la surface des modéles ont ensuite été évalués par rapport aux
observations de flux radiatifs a la station de Summit. Dans le domaine LW (CRE;%Y), les biais
négatifs des nuages se répercutent sur les effets radiatifs a la surface dans les modeles. Nous
avons trouvé un biais allant de -10 & -40 W.m par rapport aux observations en été & Summit,
indiquant que les nuages modélisés ne chauffent pas suffisamment la surface radiativement.
Les modeéles qui sous-estiment le plus les couvertures nuageuses sont également ceux qui

sous-estiment le plus CRESY!.

Dans le domaine SW (CRESWY), I’analyse est un peu plus complexe car le CREZ: ne dépend
pas uniquement des nuages mais aussi de 1’albédo de surface. Nous avons montré que les
nuages refroidissent trop la surface lorsque les modeles sous-estiment 1’albédo de surface

moyen sur tout le Groenland.
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Nous avons ensuite évalué la capacité des modeles a reproduire 1’opacité et I’altitude des
nuages. Pour une couverture donnée non nulle, 1’effet radiatif d’un nuage dépend de ces deux
propriétés nuageuses. A I’aide de GOCCP, nous avons isolé 3 catégories de nuages en
fonctions de leurs effets radiatifs a la surface : Les nuages fins (t<1), les nuages semi-
transparents (t>1) et les nuages opaques (t>3-5). Nous avons trouvé que les modéles étudiés
ont des représentations réalistes des fractions verticales des nuages fins, surestiment les
fractions de nuages opaques, et sous estiment largementla fraction de nuages semi-

transparents.

Ces nuages semi-transparents ont la particularité de pouvoir réchauffer la surface en été
méme lorsque I’angle zénithal du soleil est faible. Lorsque la tempeérature de surface est
Iégérement négative, ils peuvent la faire passer au-dessus de 0°C et faire fondre la surface. A
partir des observations de ces nuages et de ré-analyse nous avons localisé ou ce type de
situation peut survenir au Groenland et quelle est I’extension (en km2) de la surface
concernée. Nous avons trouvé que ce type de situation concerne les régions périphériques du
Groenland en dessous de 2000 m. Sur une journée on estime que 5 a 15% de la surface du
Groenland pourrait passer au-dessus de I’isotherme 0°C a cause du réchauffement radiatif des
nuages semi-transparents. En parallele, et indépendamment de la présence ou non de nuages,
nous avons constaté que les modeles sous-estiment la température de surface au Groenland.
Au maximum la surface ou Tyt > 0°C représente 20 % de la surface du Groenland contre 40
% dans les observations. Ce double biais sur les températures de surface et sur les propriétés
nuageuses suggere gque les modeles ne sont pas capables de reproduire les situations ou les
nuages semi-transparents augmentent la température de surface au-dessus de 0°C au

Groenland.
Perspectives

Une question importante a été de comprendre quelles conditions atmosphériques
permettent la formation ou non de nuages. Pour cela, nous avons relié les nuages a des
régimes de circulation définis pour le Groenland (SOM). Il n’a pas été possible d’établir un
lien direct entre les régimes SOM et les nuages. Cela peut montrer d’une part que la formation
des nuages ne dépend pas de ces régimes. Ou d’autre part que les régimes de circulation

définis par 1’algorithme SOM sont trop génériques et masquent des situations spécifiques qui
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Conclusion

pourraient nous intéresser. Dans tous les cas cela met en évidence la dynamique
atmosphérique complexe au Groenland. Pour améliorer ces résultats, nous pourrions
d’augmenter le nombre de régimes de circulation générés par 1’algorithme SOM
(Schuenemann et al., 2009, 2010 ; Mioduszewski et al., 2016) mais 1’échantillonnage de
données CALIPSO est insuffisant pour augmenter le nombre de nceuds dans 1’algorithme.
Pour y arriver, il est nécessaire d’accumuler des données sur des temps d’observation plus
long. Les missions futures comme EarthCARE dont le lancement est prévu en 2018
(IMingworth et al., 2015 ; Reverdy et al., 2015) et MESCAL prévoient 1’envoi de nouveaux

lidars dans I’espace et permettraient d’assurer la continuité des mesures CALIPSO.

Un volet important dans I’estimation du bilan de masse de la calotte glaciaire, les
précipitations, n’a pas été traité ici. Les précipitations constituent 1’'unique apport de masse a
la calotte et sont évidemment liées aux nuages et a la circulation atmosphérique. Palerme et al
(2014) ont estimé les précipitations en Antarctique a partir des observations du satellite
CloudSat équipé d’un radar. Un couplage des données CALIPSO avec CloudSat pourrait étre

une piste intéressante en vue de documenter les précipitations au Groenland.
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Annexe A : Variation interannuelle de I'occurrence de jour ou T2m > 0 C a la surface du
Groenland.

Annexe A : Variation interannuelle de
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Figure B12. Anomalies interannuelles du nombre de jours ol T2%% > 0°C entre 2008 et
2015 a partir des réanalyses ERA-Interim. Dans ERA-I, T est définie comme la valeur la

plus élevée de T2 a une coordonnée donnée sur une journée.
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Annexe B : Mesures satellite des flux radiatifs a la surface

Annexe B : Mesures satellite des flux
radiatifs a la surface

Pour connaitre les biais des modeles sur les flux sur I’ensemble du Groenland et pas a
Summit uniquement, nous avons comparé les moyennes multi-modéles des CRE a la surface
avec deux jeux de données qui integrent des observations : CERES-EBAF-surface et les flux

tirés du produit 2B-FLXHR-LIDAR (respectivement nommes par la suite EBAF-surface.

Les effets radiatifs a la surface obtenus en moyenne par tous les modéles ont un cycle et
des valeurs proches des résultats obtenus avec FLXHR (Fig. Al). En revanche les mesures
CERES-EBAF ont un écart moyen de 22 W.m™? avec les modéles. La décomposition du
CRE;Yfselon ses composantes CRESW! et CRESW! montre que les différences avec la moyenne
multi-modéles sont pilotées principalement par la composante LW. Le cycle de CRE% pour

FLXHR montre aussi des valeurs supérieures aux modéles (+ 6.5 W.m™).
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Figure A13. Cycle annuel des effets radiatifs a la surface des nuages au-dessus du Groenland
en 2008. (a) Total (b) LW et (c) SW. Les courbes rouges et vertes correspondent
respectivement aux mesures CERES ebaf et FLXHR et les lignes noires a la moyenne multi-
modéles des CRE™" (CanAM4, HadGEM2-A, MRI-CGCM3, CAM5, MIROCS5, IPSL-CM5A-

MR, MPI-ESM-LR et bcc-csm1-1m). Les barres segments indiquent les ecarts-types.
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Abstract

Spaceborne lidar observations from Cloud-Aerosol Lidar and Infrared Pathfinder Satellite
Observation (CALIPSO) provide the first-ever observations of cloud vertical structure and
phase over the entire Greenland icesheet. This study leverages CALIPSO observations over
Greenland to accomplish two goals. First, the GCM-Oriented-CALIPSO Cloud Product
(CALIPSO-GOCCP) observations are compared with collocated ground-based radar and lidar
observations at Summit, Greenland. The liquid cloud cover agrees well between the
spaceborne and ground-based observations. In contrast, ground-satellite differences reach
30% in total cloud cover and 40% in cloud fraction below 2 km Above Ground Level, due to
optically very thin ice clouds (IWC < 2.5x107 g m) missed by CALIPSO-GOCCP. Those
results are compared with satellite cloud climatologies from the GEWEX cloud assessment.
Most passive sensors detect fewer clouds than CALIPSO-GOCCP and the Summit ground
observations, due to different detection methods. Second, the distribution of clouds over the
Greenland is analyzed using CALIPSO-GOCCP. The central Greenland is the cloudiest area
in summer: +7% and +4% above Greenland-wide average for respectively total and liquid
cloud cover. South Greenland contains free troposphere thin ice clouds all seasons, and liquid
clouds in summer. In northern Greenland, fewer ice clouds are detected than in other areas,
but the liquid cloud cover seasonal cycle in that region drives the total Greenland cloud
annual variability with a maximum in summer. In 2010 and 2012, large ice-sheet melting
events have positive liquid cloud cover anomaly (+1 to 2%). In contrast, less clouds (-7%) are

observed during low ice-sheet melt years (e.g., 2009).
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1. Introduction

Clouds over Greenland influence the surface energy budget through their impacts on
longwave (LW) and shortwave (SW) radiation. While the surface cloud radiative forcing
(CRF) depends on cloud properties, surface albedo, and solar zenith angle, cloud LW
warming outweighs the SW cooling most of the time. As a consequence, clouds warm the
Greenland surface throughout the year except in summer over low albedo areas (Cawkwell
and Bamber 2002). In this environment, both liquid and ice clouds have a warming effect
(Van Tricht et al. 2016). Liquid clouds have a maximum effect in summer when they are the
most frequent, while ice clouds are present year-round (Miller et al. 2015). The influence of
clouds on radiative fluxes is largely driven by their depth or condensed mass (Cawkwell and
Bamber, 2002), such as the liquid water path for liquid clouds. For instance, Bennartz et al.
(2013) showed that thin liquid clouds (with liquid water path between 10 and 40 g m)
contributed to melt the Greenland surface by maximizing the positive CRF at the surface
during the July 2012 melt event. Since Greenland melting contributes to sea level rise (Church
et al. 2010), and fresh water discharge (Fichefet et al. 2003) to the ocean might induce change
in local and global climate, such observations motivate investigations into cloud physical

properties and geographic and vertical distributions.

Given the challenges of making observations in the cold dark Arctic, our knowledge about
arctic clouds is limited. Ground-based observing stations face extreme cold weather and
ground sensors have to be designed to endure harsh conditions. Ground and ship-based
studies have provided useful Arctic cloud observations (Intrieri et al. 2002; Shupe et al. 2006,
2011). From space, the satellite observations that provide extensive spatial coverage rely
primarily on passive detection (Wang and Key 2004).Passive instruments use reflected solar
radiation or emitted terrestrial radiation for cloud detection, which compromises the accuracy
of cloud detection over iced or snow-covered surfaces (Liu et al. 2004; Stubenrauch et al.
2012). Available since 2006, active remote sensing observations from spaceborne radar and
lidar provide the opportunity for a cloud detection that is robustly independent of surface
characteristics (Kay and L’Ecuyer 2013; Mioche et al. 2015). Spaceborne lidar observations
also provide the opportunity to accurately retrieve cloud phase (Cesana et al. 2016). For
example, Cesana et al. (2012) showed that liquid clouds are persistent over the entire Arctic

despite temperatures well below 0 °C. The current main limitation of active remote sensing
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instruments is their spatio-temporal sampling: available active remote sensing observations

provide at best seasonal spatial coverage in each year.

Challenging observing conditions, limit ground-based cloud observations over Greenland
(Griggs and Bamber 2007). Existing results at Summit Station, in central Greenland, showed
that clouds are relatively frequent year-round even under cold and dry conditions (Shupe et al.
2013). Clouds detected over that site are typical of the Arctic, including low-level stratiform
mixed-phase clouds (Shupe et al. 2011). The presence of clouds in such a cold and dry
environment implies that atmospheric conditions and long-range transport support their

formation and persistence (Morrison et al. 2012).

In this study, we use observations from the lidar on board the satellite CALIPSO (Cloud-
Aerosol Lidar and Infrared Pathfinder Satellite Observation, Winker et al. 2010) to document
cloud cover, vertical structure and thermodynamic phase over Greenland. CALIPSO provides
a unique opportunity to investigate cloud properties over Greenland where space-borne
passive sensors struggle to distinguish bright and cold clouds from the bright and cold surface.
Other studies over the Arctic also use the radar on board the CloudSat satellite in complement
(Kay and Gettelman, 2009; Kay and L’Ecuyer 2013; Blanchard et al. 2014; Mioche et
al.2015). The radar signal can go through atmospheric layers where the lidar is attenuated but
suffers from ground contamination due to strong surface return (Marchand et al. 2008). Also
CloudSat cannot document clouds in winter over the Arctic region since November 2011 as

the satellite is in day only operation mode (Nayak et al. 2012).

This work has two objectives. First, we evaluate CALIPSO measurements over Greenland by
comparing ground-based lidar and radar (sect 3) to the product GCM-Oriented CALIPSO
Cloud Product (CALIPSO-GOCCP) version 2.9 (Chepfer et al. 2010). Second, using the
spatial coverage provided by the satellite observations, we characterize cloud distributions
and seasonal variability over all of Greenland and investigate if local clouds at Summit
Station are representative of the region (sect 4). In conjunction with the second objective, we
analyze the observed Greenland cloud inter-annual variability during the period 2008-2015
(sect 5).

2. Data and Method
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a. Ground based lidar and radar observations at Summit

The Integrated Characterization of Energy, Clouds, Atmospheric state, and Precipitation at
Summit (ICECAPS) project intends to study the atmospheric structure and clouds over central
Greenland (Shupe et al. 2013). Started during spring 2010, the project will last until at least
2018 and provide an 8+ year data record. The Summit observatory is located at 3215 m above
sea level (ASL) at the top of the Greenland Ice Sheet (72.6°N, 38.5°W). Cloud and
atmospheric parameters are measured by remote sensing instruments, complemented by
radiosonde measurements twice daily. For the current study, we use measurement from the
Millimeter Cloud Radar (MMCR) and MicroPulse Lidar (MPL).

MMCR measurements are available since May 2010. The radar is operated in four modes that
allow documenting all types of clouds and hydrometeors throughout the troposphere subject
to sensitivity limitations (Moran et al. 1997). The results presented here combine the
observations from the four modes into a product with a 10-sec time resolution and 45-m
vertical resolution. A radar range bin is flagged cloudy if the reflectivity is higher than -30
dBZ. Depending on the ice particle type, the Ice Water Content (IWC) for -30 dBZ is between
10™to 10 g m™ for the MMCR (Seo and Liu 2005). Bins with signal-to-noise ratio lower
than -12 dBZ are rejected. These criteria mean we will miss some clouds with low IWC.
Depending on range, the radar can observe reflectivity down to -60 dBZ in the best case.

Hereafter, we use a 30 dBZ threshold, except when specified.

The MPL at Summit collects backscatter profiles at 532nm, averaged over 5 seconds
with 15-m vertical resolution, since June 2010. Wang and Sassen (2001) describe the cloud
detection algorithm. The instrument is able to detect thin cloud layers (optical depth < 0.2)
that the MMCR may miss (Borg et al. 2011). Attenuation of the beam by low-level clouds

with optical depth > ~3 will obscure the atmospheric column and clouds above.

The cloud thermodynamic phase is determined from the linear depolarization ratio o, (Sassen
et al. 1991) between the power of the backscattered signal in the orthogonal and parallel
planes of the linearly polarized source (Flynn et al. 2007). Particles with higher surface

complexity will lead to more depolarization of the backscattered signal. Liquid spherical
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particles generate little depolarization, while ice particles with complex shapes lead to large
depolarization. For the MPL at Summit, a cloud is classified as liquid if the temperature is
warmer than -40 °C (as water does not exist in liquid form at colder temperatures) and if 5, <
0.07. This threshold is defined by using Sassen et al. (1991), and takes into account that some
aerosol layers are slightly depolarizing in the Arctic (Intrieri et al. 2002). This phase detection
does not allow for the coexistence of water and ice in a lidar bin. Temperatures profiles are

interpolated from twice daily radio-sounding measurements taken at 0000 and 1200 UTC.

To avoid the detection of fog, diamond dust or blowing snow and to account for uncertainties
in the lidar overlap zone, the measurements start at 150 m Above Ground Level (AGL) for
both ground radar and lidar. For the ground-based lidar only, the data located above 8km
AGL are also rejected because at these altitudes the signal-to-noise ratio is low and false
detection may occur.

b. Space borne lidar observations: CALIPSO-GOCCP

1 STANDARD GOCCP PRODUCT

We use the monthly mean cloud cover and cloud fraction profiles from the CALIPSO-
GOCCP (Chepfer et al. 2010, 2013), gridded at 2°x2° with a 480m vertical resolution.

In CALIPSO-GOCCP, the cloud detection at each level is based on two altitude resolved
values: (i) the Scattering Ratio (SR), between the observed ATtenuated Backscatter signal
(ATB) and the signal that would be observed in clear sky conditions (ATBnme) and (ii) the
difference AATB = ATB - ATBmol. In each profile, a 480m-thick layer is classified “cloudy”
when SR > 5 and AATB > 2.5x10°® km™ sr, “clear” when 0.01 < SR < 1.2, “uncertain” when
1.2 > SR > 5 (likely aerosols or optically thin clouds), and “fully attenuated” when SR < 0.01.
The fully attenuated category corresponds to altitudes that the laser beam cannot reach
because of the high optical thickness of the layers above. The horizontal resolution of the SR
profile is 330m along track and 75 m across track. For each 480m-thick level, the daily cloud
fraction is the number of cloudy bins divided by the number of bins with SR>0.01. Attenuated
bins are not considered in the calculation of the cloud fraction as we cannot determine if the

bin contain a cloud or not. Since above Greenland the clouds are usually optically thin
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(Spinhirne at al. 2005 ; Shupe et al. 2013), the number of fully attenuated profiles is small, so
dividing by the total number of profiles observed or dividing only by the number of non-
attenuated profiles (SR > 0.01) in a 2°x2° grid box during a day lead to similar results (Sect.
2b).

The main limitation of CALIPSO-GOCCP is that it does not detect clouds that are optically
very thin (Chepfer et al. 2010, 2013). Based on the lidar equation (detailed in Supplemental
Material) we found that typically, a cloud with a top at 8 km ASL containing ice crystals of 50
pm radius (as in Shupe et al. 2001) and SR > 5 corresponds to an IWC above 2.5x10° g m™
and an optical depth t between 0.05 and 0.3 for a vertical thickness between 1 and 6 km. This
means that the standard CALIPSO-GOCCP product will typically miss clouds with t < 0.05-
0.3, IWC smaller than 2.5x10° g m™, or any equivalent combination including larger particle
radius (>50 pm), lower IWC (<0.003 g m™) or thinner vertical extent (Reverdy et al. 2015).
The CALIPSO-GOCCP 480 m vertical resolution can be a limiting factor. With the lidar
equation, we evaluated the sensitivity of the cloud detection in relation to the vertical
resolution. If the cloud thickness is less than 480 m, the cloud might be undetected if IWC <
102 g m™. The minimum IWC detectable in CALIPSO-GOCCP is a little larger than the
minimum IWC detectable by the ground-based radar MMCR (10 to 10 g m™) when the
radar cloud detection threshold is set at -30dBZ. when the radar cloud detection threshold is
set at -30dBZ.

In this study, we also used the cloud thermodynamic phase from CALIPSO-GOCCP (Cesana
and Chepfer 2013). GOCCP classifies cloud in three categories: ice, liquid and undefined-
phase. The latter corresponds to situations where a cloud is detected but the phase cannot be
determined with confidence. Typically these are clouds located below other highly reflective
clouds (SR > 30) (Cesana et al. 2016), or clouds that contain ice crystals that are horizontally
oriented in space, (Hu et al. 2001; Noel et al. 2010; Cesana et al. 2013).

2 MODIFIED CALIPSO-GOCCP PRODUCT

As the polar land regions contain frequent optically thin ice clouds (Spinhirne at al. 2005) not
seen by CALIPSO-GOCCP (Chepfer et al. 2013,), we created a modified product CALIPSO-
GOCCPyren specifically to investigate the sensitivity of the standard GOCCP product in
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Greenland (Sect. 3b). CALIPSO-GOCCPgeen uses smaller SR and AATB thresholds than the
standard CALIPSO-GOCCRP in order to detect optically thinner clouds: SRgeen = 1.2 and
AATByreen = 7%10™ km™ srt. The SRyreen threshold is defined to include the uncertain fraction
which corresponds to aerosols and thin clouds (Chepfer et al. 2008). The AATBgyreen threshold

is defined to avoid false cloud detections in night-time profiles only.

The CALIPSO-GOCCPyeen product typically detects clouds with IWC as low as 10“%gm™
(assuming a 2 km-thick cloud containing 50 pm particles) and mean t ~ 2x10°. This modified
version of CALIPSO-GOCCEP can retrieve ice clouds with equivalent properties as MMCR
(Sect. 2.a). Those clouds detected by CALIPSO-GOCCPyen that are not detected by the
standard GOCCP likely include thin ice clouds in the free troposphere.

The effect of changing the cloud detection thresholds in CALIPSO-GOCCPyeen can be
understood with an example analysis of nighttime and daytime profiles. Figure 1 shows two
cases above Greenland where clouds are not detected in the standard CALIPSO-GOCCP. In
both examples, the strong signal at 3 km is the signal backscattered by the surface and is not
counted as a cloud. The change from 60 m vertical resolution to 30 m is visible at 8 km in the

ATB profiles along the orbits (Figure 1a-c).

In the nighttime situation (Fig. 1a, top left), a cloud, probably made of ice (cf. Sect. 4b), is
seen between 6 and 7 km ASL. After averaging the profile near 38.7°W (arrow) over 480 m,
the cloud is undetected using the CALIPSO-GOCCP thresholds (SR > 5 and AATB > 2.5x10
® the grey area in Figure 1b). The cloud is, however detected when the CALIPSO-
GOCCPyeen thresholds are applied (SR > 1.2 and AATB > 7x10™). Here the noisy bins are
not identified as clouds.

In the day-time situation (Figure 1, bottom row), noise contamination is much worse. Thin
clouds are seen between the ground and 7 km (Fig. 1c) but undetected in CALIPSO-GOCCP
(Fig. 1d, grey area). Those clouds are detected in CALIPSO-GOCCPgyeen (yellow area), but
noise pixels lead to likely false detections above 8 km. Thus, CALIPSO-GOCCPeen, Will
reveal optically thin clouds unseen by CALIPSO-GOCCP during nighttime, but will also

feature false detections due to solar pollution during daytime.
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CALIPSO-GOCCP provides the vertical structure of clouds relative to sea level. Since we are
interested in low-level clouds located near the surface over Greenland, which has complex
topography, for the current study we display vertical profiles as a function of altitude AGL
instead of ASL. We use the GEM TerrainBase (National Geophysical Data Center 1995) to
shift each profile accordingly.

CALIPSO has collected data since 2006, but in November 2007 the satellite tilt was changed
from 0.3° to 3° off-nadir. Sensitivity studies (not shown) suggest that tilt change may have
affected the lidar signal above highly reflecting regions like Greenland. In order to have a

consistent data set along the studied period, we use only data collected after November 2007.

For this analysis, we define “the Summit area” for comparing ground-based observations and
satellite data as the region where the ice sheet surface is higher than 3 km ASL. The satellite
overpasses this area two times every day, once between 0430 and 0530 and once between
1300 and 1400 UTC (Fig. S1 in supplementary material). As shown later, the CALIPSO time
sampling at Summit does not significantly affect the results presented in this paper. Over the
entire Greenland region, CALIPSO first overpasses start at 0500 and the last orbit passes over
Greenland at 1600 UTC with the most frequent annual occurrence at 1500 UTC.

c. Satellite cloud climatologies from the GEWEX cloud assessment database

To put our results in a broader context and provide a representative reference against which
they can be compared, we use the most comprehensive cloud retrievals database derived from
spaceborne remote sensing measurements. The Global Energy and Water cycle EXperiment
Cloud Assessment (GEWEX-CA, Stubenrauch et al. 2013) combined twelve cloud products
from five passive sensors and one active sensor (CALIPSO including two products
CALIPSO-GOCCP and CALIPSO-ST), repackaged them using consistent formats and units,
and made them available online’. We use the cloud amount 1°x1° global monthly maps. Table

S1, in supplementary material, sums up the GEWEX datasets used here.

The cloud climatologies available in GEWEX CA integrate a variety of instruments including
the multispectral imagers Pathfinder Atmosphere Extended (PATMOS-x) and Moderate

Resolution Imaging Spectroradiometer (MODIS). MODIS has two cloud products, one from

! All data was obtained through http://climserv.ipsl.polytechnique.fr/gewexca.
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the MODIS Science Team (MODIS-ST) and the other from the MODIS Cloud and the
Earth’s Radiant Energy System (CERES) Science Team (MODIS-CE). Also included are the
Atmospheric Infrared Souder (AIRS), the multi-angle imager Polarized and Directionality of
Earth’s Reflectance (POLDER) and finally the CALIPSO Science Team (CALIPSO-ST)
product. GEWEX CA includes a specific version of CALIPSO-GOCCP, construct from
CALIPSO-GOCCP version 2.1. Here we use a more recent version of CALIPSO-GOCCP

product, version 2.9 (Cesana et al. 2016) and version 3.0 (Guzman et al. accepted, JGR).

For comparison purposes, we use the morning and afternoon (AM/PM) products (AIRS,
CALIPSO-ST) that start from daily values averaging both nighttime (0130 local time at the
equator) and daytime (1330 local time at the equator) retrievals, and average those over
monthly periods like CALIPSO-GOCCP. When AM/PM products are not available (MODIS,
PATMOS-X) we average nighttime and daytime monthly products, which average separately
nighttime and daytime daily values. In addition to 0130 and 1330 local time, MODIS-ST
averages also include measurements made at 1030 and 2230 local time from the Terra
satellite. PATMOSX averages also include measurements made at 0730 and 1930 local time.
This means that the MODIS-ST and PATMOS-X average retrievals might be more
representative of the complete diurnal cycle than the others (AIRS, MODIS-CE, CALIPSO-
ST). For POLDER, due to its visible-only principle of measurement, only daytime retrievals
at 1330 local time are available; as a result we expect strong deviations between the POLDER
observations and those from the other products.

d. Definition of the cloud variables

For every dataset use in this study, the daily cloud cover CC;,; is the number of profiles

containing clouds (N¢o¢ c0uq) divided by the total number of profiles occurring on that day
(Nprofiles)

_ Ntot,cloud
CCrop = 722 (2)
profiles
Note that our definition of cloud cover is not necessarily consistent with, for instance, the
often used ISCCP cloud cover definition, because CALIPSO only samples a small fraction of

a scene (75m cross track of the orbit) at a given time.
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Then, the liquid cloud cover is computed in two ways. The first one is the absolute liquid
cloud cover and follows the definition used by the ground-based observations community
(Shupe et al. 2013; Miller et al. 2015). The absolute liquid cloud cover referred here as

CClig,abs Is the total number of profile containing at least one liquid cloud divided by the total

number of profiles accumulated that day:

Nliq

CCy; =
lig.abs Nprofiles

The second definition is the relative liquid cloud cover CCj;q e and come from the standard

CALIPSO-GOCCEP algorithm (Cesana et al. 2012, 2016; Cesana and Chepfer 2013; Pincus et
al. 2012). This definition applies to the ground data gives:

Niiq
. —_ — X
Ccllq,rel Niig*+Nice CCtot (3)

And satisfy the relationship:
CCiot = CCliq,rel + CCice,rel (4)

As one profile may contain both ice and liquid clouds, Nprfites iS lower than the sum of Nj;q
and Nic.. The same methodologies are followed to calculate the ice cloud covers CCice aps and
CCice,rel .

For CALIPSO-GOCCP the undefined phase fraction is also defined which means that Eq. (3)

becomes:

Nliq

CCliq,rel - Nliq+Nice+Nunclassif % CCtOt (5)
And Eqg. (4) becomes:
CCtot = CCliq,rel + CCice,rel + CCunclassif,rel (6)

Based on these equations, the relative liquid cloud cover (Eq. 3, 5) will be lower than the
absolute liquid cloud cover (Eg. 2). We keep the two definitions in this study for comparison
with previous ground-based studies at Summit and elsewhere and with other studies using
CALIPSO-GOCCP relative liquid cloud cover.
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The detailed vertical distribution of the clouds is given by the cloud fraction profiles (CF).
They are defined as follows: at each altitude the number of cloudy bins is divided by the total
number of profiles accumulated during the day (Miller et al. 2015, Shupe et al. 2013). The

monthly results are the average over each day for which data have been collected.

3. Summit Clouds: comparisons between ground- and space- based observations

a. Cloud cover

1 ACTIVE SENSORS AT GROUND AND IN SPACE

We first compare the Summit cloud cover observed over Summit by active sensors from the
ground and space. We started by examining the missing data for each instrument. Figure 2
shows gaps in the ground-based radar and lidar data as well as in spaceborne lidar data.
CALIPSO collects 10 times fewer profiles in the Summit area than the ground-based
observations (not shown here), but its sampling is more stable throughout the years. In
contrast to satellite data, the ground-based sampling varies in time due to weather conditions
and technical issues. Comparisons between satellite and ground-based data shown hereafter
focus on 2013, the year with minimum gaps in ground-based observations (yellow highlight
in Fig. 2).

Figure 3 presents the cloud cover annual cycles derived from GOCCP and ground-based
instruments at Summit in 2013. In June, ground-based observations exhibit a minimum cloud
cover that does not show up in CALIPSO. The 2013 cycle measured by CALIPSO is more
cloudy in spring (+10%), and less cloudy in January (-5%) and October (-15%) compared to
the average over the 2008-2015 period (black dashed line in Fig. 3).

As the ground-based cloud cover is computed using day long measurements, whereas
CALIPSO overpasses the Summit area two times a day (Fig. S1 in the supplementary
material), we also show satellite-ground differences (Fig. 3b) using the ground observations at
CALIPSO overpass times between 0530 and 0630 and between 1400 and 1500 UTC. Figure
3b suggests that, sampling considerations explain a part of the differences between ground

and space observations, but are not their main driver.
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Disparities in cloud cover among instruments are related to the measurement technique. Each
ground-based instrument has a different perspective of the cloudiness. Depending of the
instruments (radar, lidar, ceilometer, etc.) and algorithm used, the detected cloud cover can
vary by 20% (Shupe et al. 2011).

In contrast with the total cloud cover (Fig. 3a), the liquid cloud cover annual cycles observed
by the ground-based lidar and CALIPSO-GOCCP for 2013 are generally consistent (Fig. 4).

The liquid cloud cover CC over Summit (Fig. 4a) is at a maximum in July and August

lig, abs
(50%), which is typically 2 months earlier than the maximum found over open water in the
Arctic Ocean (eg., Cesana et al. 2012, English et al. 2014; Shupe 2011). The largest
differences between the ground lidar and CALIPSO-GOCCP (=10%) occur in October and
November. The CALIPSO-GOCCEP liquid cloud cover in 2013 appears representative of the
average annual cycle over 2008-2015 (red dashed line in Fig.4a). Combining the liquid cloud
cover and undefined-phase cloud cover from CALIPSO-GOCCP leads to a larger cloud cover
than the ground-based lidar liquid cloud cover in many months. In CALIPSO-GOCCP,
Cesana et al. (2016) have found 5.3% of clouds were undefined-phase during January-
February-March 2010 over the Arctic (60°N to 82°N) and are likely to be mixed-phase
clouds. When the relative cloud cover is used instead of the absolute one (Fig. 4b: Eq. 5),
liquid cloud covers drop by as much as 20% in July and August. That difference must be
taken into account when looking at Greenland liquid cloud cover results using CALIPSO-
GOCCP.

Contrasting the agreement between the liquid cloud cover observed from ground and space
(Fig. 4) and the discrepancy between the total cloud cover (Fig. 3a) suggests that the ground

and space retrievals primarily disagree on the detection of ice clouds.

2 SATELLITE ACTIVE AND PASSIVE SENSORS

Figure 5 compares the annual mean cloud cover over the Summit area (gridboxes located
above z > 3000 m AGL), from the ground-based observations in 2013 and satellite GEWEX
cloud climatologies covering 2008 and 2009 (Table S1). Annual mean cloud cover from MPL
and MMCR (60% and 68%) are larger than satellites derived values (<60%) except for
CALIPSO-ST (71%) and PATMOSX (80%). Due to their measurement techniques (lidar and

161



IR sounder) and algorithms, these two satellite climatologies are more sensitive than others to
optically very thin clouds. The ground-based lidar (MPL) and CALIPSO-GOCCP annual
mean cloud covers are consistent. This is probably fortuitous as the MPL detects more clouds

in winter and less in summer (Figure 2a).

The difference between CALIPSO-GOCCP and CALIPSO-ST is large (+10%) due the
differences in cloud detection algorithm and the horizontal averaging behind both datasets
(Chepfer et al. 2013). The differences between the annual mean cloud cover obtained by the
passive satellite sensors are well explained by the measurement techniques and the sensitivity
of each sensor to surface reflection as described in detail in the GEWEX cloud assessment
report (Stubenrauch et al. 2012).

Figure 5b shows monthly anomalies in cloud cover, compared to the annual average for each
cloud dataset. Most datasets present a primary maximum in cloud cover during summer and a
secondary smaller maximum in winter. The time of the summer monthly maximum varies
between July and August depending on the climatology. The amplitude of the summer
maxima varies between +10% and +22% relative to the annual mean. In winter, the
disagreement between the various climatologies on the amplitude and time of the secondary
maximum is larger than in summer because the winter maximum is produced by optically thin
ice clouds (Shupe et al. 2013), to which instruments are variably sensitive: CALIPSO-ST and
PATMOSX algorithms, which are most sensitive to this target, report the largest cloud covers

in January.

b. Cloud vertical distribution

After examining the cloud cover, we now focus on the vertical profile of cloud occurrence.
The monthly evolutions of the mean cloud fraction profiles retrieved from CALIPSO, MMCR
and MPL is reported in Figure 6a-c. These figures show significant differences in cloud
vertical extent, the amount of low level clouds and the seasonal cycles. These differences are
likely due to the different sensitivity and viewing geometry of each instrument. The ground-
based lidar (Fig. 6¢) observes far fewer clouds above 3 km AGL than the other sensors due to
the limited power of its laser (Thorsen et al. 2013, Bennartz et al. 2013, Figure S5) that often

cannot probe the middle troposphere, especially when optically thick low level clouds result
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in the full attenuation of the laser beam. The largest disagreements between the sensors occur
in clouds located below 2 km AGL.: the ground-based radar detects more clouds than
CALIPSO-GOCCEP in all months, sometimes by up to 40%. Here after, we examine the

possible reasons for these differences.

First, we consider daytime and nighttime independently as the lidar retrievals are sensitive to
the background noise coming from solar photons, whereas the radar is not. Figure 6d shows
that for CALIPSO-GOCCP the daytime only profiles (May to July) are similar to the
nighttime only profiles (November to January), indicating that solar pollution is not the reason

for the difference between ground-based radar and space-borne lidar cloud fraction profiles.

Second, we examine the fully attenuated layer in the lower troposphere (SR < 0.01 as defined
in Sect. 2). Using the detection of surface echo (Guzman et al. Accepted), we determined that
less than 5% of profiles do not reach the surface in most months, except in July and August.
For these two months, up to 50 % of the profiles do not reach the surface. This is due to the
presence of optically thick liquid clouds (Fig. S3 in supplementary material) and might
explain the cloud fraction differences below 2 km AGL in summer when they are frequent.
However strong differences between the ground-based radar and CALIPSO-GOCCP are
observed below 2 km AGL even in winter when the attenuation is not a problem. Solar
background and laser attenuation may both contribute to the difference between ground-based
radar and lidar measurements as the MPL tends to underestimate the cloud fraction relative to

the radar more in summer months.

Third, clouds with vertical extent lower than 480 m (CALIPSO-GOCCP vertical resolution)
and that are optically thin may be missed by CALIPSO-GOCCP: averaging the lidar signal
over 480 m before cloud detection can smooth out signal spikes in such a way that thin clouds
may not be detected. We tested the sensitivity of the CALIPSO-GOCCP cloud profile to the
vertical resolution (as in Chepfer et al. 2010) over the Summit area and found that CALIPSO-
GOCCP may miss some 100-500 m thick ice clouds depending on their altitude. A 500 m
thick cloud below 2 km AGL is near the detection margin of CALIPSO-GOCCP. From May
to September at least 25% of the clouds have a total thickness below 500m and all of them
have the cloud base below 2 km AGL (Shupe et al. 2013). To quantify the effect of vertical

resolution on cloud detection, we examined a version of CALIPSO-GOCCP with 240 m
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vertical resolution. Reducing the vertical resolution did not lead to significant changes in the
cloud fraction profiles: differences in cloud fraction between the 240 m vertical resolution and

480 m vertical resolution can reach 5% maximum (not shown here).

Last, we investigate the effect of the cloud detection thresholds in CALIPSO-GOCCP.
Imposing a SR > 1.2 threshold (GOCCPgeen, Yellow profile in Fig. 6d) enhances detection of
optically very thin clouds compared to SR > 5 in CALIPSO-GOCCP (black profile in Fig.
6d), as discussed in Sect. 2.b, but also includes spurious false positives during daytime
especially at high altitude. The nighttime CALIPSO-GOCCPgeen cloud fraction profile
matches the nighttime ground-based radar profile below 1 km AGL. At 4 km, CALIPSO-
GOCCPyreen detects significantly more high-level clouds than GOCCP and more than the
ground-based radar and lidar. That difference in nighttime is likely due to the CALIPSO-
GOCCPyen high sensitivity to optically thin layers (2x107 < t < 0.3) in the upper troposphere
(4 <z <6 km AGL), which seem frequent over Greenland in the winter. In the supplementary
material, a winter case study (Fig. S4) shows optically very thin ice clouds detected by the
ground-based radar and lidar being classified as uncertain (1.2 < SR < 5) by CALIPSO-
GOCCEP. In the period used to calculate the nighttime profile (i.e., November, December,
January), the sun is above the horizon only 2% of the time. As a result the mean could
fraction could include some false positives, induced by solar noise. This should not
significantly change nighttime results. We also examined the impact of different cloud
detection thresholds on the ground-based radar results (Fig. S5 in supplementary material).
With a cloud detection threshold set to -60 dBZ, the radar detects 35% more cloud fraction
than CALIPSO-GOCCP at 1 km AGL (Fig. S5) , whereas for a cloud detection threshold set
to -10 dBZ the radar cloud fraction is consistent with CALIPSO-GOCCP at 1 km AGL (Fig.
S5). The clouds corresponding to radar reflectivities lower than -10 dBZ at 1 km AGL are
missed by the standard CALIPSO-GOCCP (SR > 5). Radar reflectivities lower than -10 dBZ
typically correspond to ice clouds with IWC < 10 g m™ for all particle sizes (Seo and Liu
2005). As a consequence, clouds with IWC < 10 g m™ are missed by CALIPSO-GOCCP
and represent 35% of the cloud fraction over Summit in winter. Figure 5 shows that
CALIPSO-GOCCPgreen (SR > 1.2) detects as much clouds below 4 km AGL as the radar
with a detection threshold set at -30 dBZ. Meaning that CALIPSO-GOCCPgeen Can detect
clouds with IWC < 10 g.m™.
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These results suggest that the cloud detection threshold used in the standard CALIPSO-
GOCCP is responsible for most of the difference in cloud fraction profile below 2 km AGL
from ground-based instruments. Lowering the cloud detection threshold, as in CALIPSO-
GOCCPyreen, improves the detection of thin ice clouds (t < 0.06 for a 1 km thick cloud), which
are probably more frequent in May and September when the differences are the biggest. It
also introduces some false-positive cloud detections due to solar noise contamination. During
summer the differences between CALIPSO-GOCCP and the ground-based radar are smaller
than in winter (Fig. 6a-b) because liquid clouds are more frequent, optically thicker, and
easier to detect by both instruments. While changing the cloud detection threshold in
CALIPSO-GOCCP induces strong change in the cloud fraction profiles, it does not change
significantly the total cloud cover in nighttime.

4. Geographic and seasonal variations in Greenland clouds

Having confronted CALIPSO-GOCCP compared to datasets over Summit, we now analyze
the cloud cover and cloud fraction profiles retrieved from the standard CALIPSO-GOCCP
product over the entire Greenland subcontinent, as well as their inter-annual variability during
the 2006-2015 time period.

a. Cloud cover

We divide Greenland into 3 areas (Fig. 7, top left) depending on their exposure to large-scale
atmospheric circulation patterns:

(1) The southern Greenland (South of 72°N) is under the North Atlantic influence year-
round and includes the Saddle station.

(2) The northern Greenland (North of 72°N) is exposed to colder and dryer conditions
most of the year as the sea around the North coast is typically covered by sea ice
except at the end of summer. This region includes the NEEM station.

(3) The Summit region (z > 3km ASL) studied in the previous section.
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The annual cycle of cloud cover (Fig. 7a) differs significantly between the southern area and
the others. The southern cloud cover is relatively constant and cloudy (65%) year-round,
whereas cloud cover in the northern area exhibits a marked seasonal cycle with a minimum in
winter/spring (40% in March) and a maximum in summer (65% in August). Summit follows

the same basic cycle as the northern region, but with 5-10% more clouds in some months.

Like the total cloud cover, the mean relative liquid cloud cover seasonal cycle (Figure 7 b, ¢)
is very similar between north and Summit regions, with a maximum in July or August and
minimum values from December to April. While the Summit liquid cloud cover is close to the
Greenland average in winter, it exceeds all other regions in July and August. Consequently,
the higher summer liquid cloud cover is observable in the small north region around the
NEEM ground station as well (Figure 7b, c). The liquid cloud cover annual cycle in the
southern region has less annual variability than the rest of Greenland, with more liquid clouds
in spring than over the north and Summit regions, and slightly less cloud covers in summer.
As observed in Fig 4, when computed using Eq (2), the summer liquid cloud cover is higher

but the seasonal cycle and relative magnitude remain qualitatively the same (Fig .7c).

In addition to the liquid cloud cover, we report the ice (Fig. 7d, e) and the undefined (Fig. 7f,
g) cloud cover. The ice cloud cover is highest in the south year round and decreases
northward. In summer, the ice clouds cover slightly decreases over all of Greenland. Finally,
the undefined cloud cover has an annual variability similar to the liquid cloud cover. This
cover is relatively constant in the southern region and has more variability in the northern and
Summit region. This means that the increase in liquid and undefined cloud cover in summer
in the north and at Summit is responsible for the total cloud cover differences between these

two regions and the south.

Since the Summit domain is 10 times smaller than the other two (EIO6 km? vs =10° km?), we
examine the sensitivity to area by examining equal area domains (Fig. S2). Results based on
these two domain definitions are not appreciably different comparing Fig. 7 vs. Fig. S2).
Hence to accumulate the maximum available profiles and reduce the statistical noise, the zone

definition 1 with large northern and southern areas is used for the rest of the study.

b. Cloud vertical distribution
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The total cloud fraction (CF) profile over Greenland (Fig. 8a) is around 10% from O to 6km
AGL. More clouds (+2%) occur in summer below 4 km AGL, whereas in winter more clouds
occur at high altitude (>4 km AGL) and less at low altitude (<4 km AGL) compared to the

annual mean.

The southern amount fractions (Fig. 8b-d, red profiles) are constant near the surface

(CF =10%), and they are larger in the free troposphere in all seasons, particularly at 5 km
AGL (+3%). We do not expect that the numerous clouds above 5 km AGL to mask the clouds
below unless they are too thin. In DJF, for instance less than 5% of the profiles are fully
attenuated at the ground (Sect. 3b). This indicates that free-tropospheric ice clouds occur in
the southern region year-round, and that they are responsible for the weak annual cycle in
cloud cover observed in southern Greenland (Fig. 7a). In the north, the occurrence of high-
level clouds (>5 km AGL) is similar to the occurrence of low-level clouds (Fig. 8).

Figure 8 also indicates how cloud fraction profiles over Summit are uniquely distributed
relative to mean cloud fraction profile over Greenland. In the lower troposphere

(z <1 km AGL), Summit is significantly cloudier than the other two regions in all seasons.
The Summit low-level cloud surplus is particularly marked in DJF (Fig.8b) and JJA (Fig. 8d),
when clouds at Summit are at least twice as frequent as over the two other regions. From June
to November, these Summit low-level clouds are largely, but not exclusively, liquid (60.4% of
the detected clouds in JJA and 52.5% in SON; Fig. S8). In DJF, most of the low-level clouds
are composed of ice but the frequency of liquid clouds is relatively high at Summit (35.5% of
the detected clouds).

In the upper troposphere (>5 km AGL), Summit is less cloudy than the rest of Greenland.
However, this appears due to surface elevation. Plotting the cloud fraction relative to sea level
instead of ground level (not shown) indicates that the free-tropospheric clouds over Summit

are similar to those over the southern region with a maximum of occurrence at 7.5 km ASL.

In summary, the low-level liquid cloud seasonal cycle is similar in northern and southern
Greenland, with a maximum in JJA (not in SON like much of the Arctic). Optically-thin free-
tropospheric ice clouds are frequent over the south and Summit year-round, but are less
frequent over northern Greenland where the atmosphere is drier (Shupe et al. 2013). Summit

is cloudier at low levels than the rest of Greenland year-round.
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5. Inter-annual variability in Greenland cloud covers

Using almost 10 years of CALIPSO-GOCCP data, we investigate the inter-annual variability
of Greenland clouds. The annual mean cloud cover differs significantly between northern and
southern Greenland (Fig. 9a): Northern Greenland is less cloudy (53%) than Southern
Greenland (64%). Since the formation of liquid low-level clouds is more influenced, relative
to high-level clouds, by smaller scale processes like orography and the proximity to moisture
sources, the liquid cloud cover (Fig. 9b-c) exhibits a more complex pattern than the total
cloud cover. Liquid clouds are mostly located along the coasts and in the middle of western
Greenland between the Summit and NEEM stations, a pattern that is consistent for both liquid
cloud cover definitions used here. The differences in spatial distribution between all clouds
and liquid clouds again support the conclusion that ice clouds are a strong contributor to the

large total cloud fractions in the south of Greenland.

Figure 10 shows the spatial distribution of inter-annual anomaly of liquid (Fig. 10b) and total
cloud cover (Fig. 10a) during the period 2008-2015. Here we use the relative liquid cloud
cover definition. Years 2012 and 2010 are the most positive liquid cloud anomalies over the
period. In most regions the liquid cloud covers remain close to the multi-year average (+1 to
2%).The largest enhancements in those years are mostly located in western Greenland, and
particularly in the northwest around the NEEM station. The enhanced liquid cloud cover
influences the total cloud cover, which is also very slightly higher (+1%) in these years
compared to the rest of the period (Fig. 10a). The years 2010 and 2012 correspond to well-
documented maximum melt events over Greenland. In 2010, the persistence of warm
temperatures from winter to summer induced a deficit of snowfall as well as a longer
exposure of the bare ice on the surface to solar radiation (Tedesco et al. 2010). In our
observations, the positive liquid cloud anomaly occurs west of 35°W, which is consistent with
a decrease in snowfall in this region, and possibly an increase in liquid precipitation. In 2012,
97% of the surface melted on 11-12 July, compared to 35% on average for the 1981-2010
period (Tedesco et al. 2012, Hall et al. 2013). As with 2010, 2012 was associated with
persistent anticyclonic conditions in southern Greenland, which led to above average surface
temperatures (Tedesco et al. 2012). In addition, warm and moist air was likely advected from
the western subtropical North Atlantic Ocean through atmospheric river events (Neff et al.

2014; Bonne et al. 2015), which could help explain the positive liquid cloud cover anomaly

168



Annexe C : Publication

detected over most of Greenland in CALIPSO observations. Those two years confirm that
enhanced liquid cloud occurrence generally occurs simultaneously with warm air conditions

above Greenland and enhanced ice sheet melt.

Figure 10a also shows that 2009 is the least cloudy year over the period from 2008 to 2015:
the total cloud cover anomaly is strongly negative (-8%) on average over the entire Greenland
subcontinent. Despite this large deficit in total cloud cover in 2009 compared to the other
years, the liquid cloud deficit is moderate (-1%, Fig. 10b) and liquid clouds are more
numerous along the east coast. This implies that the cloud deficit is mostly supported by a
deficit in high altitude ice clouds rather than in low altitude liquid clouds. Box et al. (2009)
showed that 2009 had the lowest melt extent since 2001 and an abnormally cold mean surface
temperature relative to the 2008-2015 mean. This cold airmass temperature likely influenced
the deficit of clouds observed by CALIPSO.

In summary, the inter-annual anomalies of the liquid and total cloud patterns during the time
period 2008-2015 suggest that the observed negative total cloud cover anomalies can be
significant (-10%) and are primarily due to deficits of ice clouds (not liquid clouds)
distributed homogeneously over the entire Greenland territory with no specific pattern. These
anomalies are associated with cold air temperatures over Greenland and decreased ice sheet
melt. Moreover, the observed positive liquid cloud cover anomalies are moderate (+1 or 2%);
they mostly occur over east/central Greenland and are slightly more pronounced over the
northeast. These anomalies are associated with warm air mass temperatures over Greenland

and increased surface melting.

6. Summary

In this work, the CALIPSO-GOCCP cloud cover retrieved from over Greenland is compared
with ground-based lidar and radar observations collected at Summit, and with other satellite

cloud amount datasets from the GEWEX cloud assessment. These comparisons showed that

in average over the year, CALIPSO-GOCCP has a lower total cloud cover (-9.3%) and cloud
fraction profile below 4km AGL (-17.4% if the cloud fraction profile in Figure 6d are

vertically averaged from 0 to 4 km AGL in 2013) than ground-based observations. However
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CALIPSO-GOCCP reports larger cloud covers than most of the GEWEX datasets (+6.7%

compared to the multi-sensor mean).

Differences between CALIPSO-GOCCP and the ground-based radar are likely driven by the
cloud detection threshold used in CALIPSO-GOCCP. This threshold is defined to avoid false
detection during daytime and cannot detect the optically thin (IWC < 2.5x10° g m™), low
altitude (<4 km AGL) ice clouds. We designed for this study an alternative version of the
cloud detection algorithm that can more successfully detect such clouds. The associated
dataset CALIPSO-GOCCPgen, include more false positive detections at higher altitudes when
the sun is above the horizon. In July and August liquid clouds are responsible for the full

attenuation for 50% of the lidar profiles and might hide clouds below 2 km AGL.

Liquid cloud covers derived from CALIPSO and ground-based instruments are quite
consistent for either cloud cover definition as defined in the CALIPSO-GOCCP standard
algorithm or using ground-based measurement. As a result, we concluded that CALIPSO is a
good instrument to evaluate the liquid cloudiness over Greenland. In contrast, low altitude
optically thin ice clouds (t < 0.3) frequent over Greenland are not well identified in the
regular CALIPSO-GOCCP nor by the ground-based lidar.

Space-based active remote sensing observations provide a new look at the temporal and
spatial cloud variability over all of Greenland, and help put the Summit observations in
perspective. The variability of total and liquid cloud cover at Summit is similar to northern
Greenland (>72°N) where the atmosphere is drier. Southern Greenland (<72°N) is cloudy
year-round (cloud cover = 60-70%) largely because of the prominent presence of free-
tropospheric ice clouds much of the time. These results imply that the cloud seasonal cycle in

the north drives the total Greenland cloud annual variability with a maximum in summer.

CALIPSO-GOCCEP also reports more low-level clouds (<2 km AGL) at Summit, relative to
other parts of Greenland, year round. In general the total cloud cover increases from North to
South Greenland. Liquid clouds are common around the coasts, there is also a marked
increase in liquid clouds over central Greenland. The similar seasonal cycle and values of
liquid-only clouds cover over all Greenland regions reveals that the environmental conditions

poorly affect the liquid-only cloud cover.
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During the 2008-2015 time period sampled by CALIPSO large occurrence of liquid clouds
were associated with high surface melting twice in 2010 and 2012. This study did not
document how the atmospheric circulation drives the formation of those clouds, but there is
evidence to suggest that the clouds did play a role in the enhanced melt. More work is needed
to understand the interactions between large scale circulation, cloud formation and surface

melting over Greenland.
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Figure caption

Figure 1. ATB profiles along orbits sections above Greenland. a) Attenuated
Backscattered (ATB) signal along a nighttime orbit on December 20" 2013 with 30 m vertical
resolution. b) ATB profile corresponding to the white line in the orbit section. The ATB
profile here is averaged to be 480 m vertically resolved. c-d) Same as (a-b) with daytime
profiles taken in May 15™ 2013. The blue and red lines indicate respectively the cloud
detection threshold used in standard CALIPSO-GOCCP and in CALIPSO-GOCCP ngqit. The
shading in grey shows the area where clouds are detected in standard CALIPSO-GOCCP. The
yellow shading is the added area where cloud will be detected in CALIPSO-GOCCP mqgit. The
standard cloud detection threshold combines 2 conditions: SR > 5 and ATB - ATBq <
2.5x10® km™ sr’*. For the modified threshold the conditions to detect a cloud are: SR > 1.2
and ATB - ATBpy < 7x10 km™ s,

Figure 2. Availability of the measurements taken by the ground-based radar (MMCR, in
red) and lidar (MPL, in green).Number of profiles collected each year above Summit (z
> 3000 m AGL) by the space lidar (CALIPSO, in black). Data availability is the ratio
between the number of profiles collected by the instruments and the maximum number of
profiles theoretically expected. Year 2013 (yellow) is used for the comparison between the
satellite and ground-based active sensors.ground-based

Figure 3. Cloud covers annual cycle over Summit from ground-based lidar (MPL), radar
(MMCR) and from satellite lidar CALIPSO-GOCCP: a) Monthly mean total cloud cover, and
b) CALIPSO-GOCCP minus ground-based radar and lidar cloud cover amounts. Dark colors
are for results obtained from cloud cover calculated from all the profiles accumulated in 24 h
each day. The light colors represent the cloud cover amounts calculated from the profiles

corresponding to CALIPSO crossing time over the Summit region.

Figure 4. Monthly mean liquid cloud cover for CALIPSO-GOCCP (red) and MPL
(green) for a) the absolute liquid cloud cover definition (top: CCjigans = Niig / Nprofiles) and the

relative cloud cover defintion (bottom: CCiigre = CCiot X Niig / (Niig + Nice)).

Figure 5. Cloud cover over Summit observed from different satellite climatologies as part of

the GEWEX cloud assessment. a) Annual mean cloud cover, where the error bars indicate the
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intra-annual standard deviation and the black dashed line indicates the average cloud cover
value in 2013 for CALIPSO-GOCCP. b) Seasonal cycle normalized to the annual cloud cover.

Figure 6. Vertical cloud profile fraction annual cycle in 2013 over Summit shown as monthly
averages observed with a) CALIPSO-GOCCP b) the ground lidar and c) the ground radar. d)
Annual mean vertical cloud profile for 2013 (solid lines). The grey area is the intra-annual
standard deviation. Dashed lines are the average profiles for the months with almost 24h
daylight condition (May, June and July), whereas the dot-dashed lines are for the months in
nighttime conditions (November, December and January). The vertical resolution for the

space lidar, the ground radar and the ground lidar are respectively: 480 m, 45 m and 15 m.

Figure 7. Comparison between the cloud cover annual cycle over all Greenland, North
Greenland, South Greenland and Summit area (a-d) total cloud cover (b-c-d) liquid cloud
cover. The left column shows results computed over large areas (Definition 1), and the right
column shows those from smaller areas (Definition 2). Cloud cover amounts are derived from
CALIPSO-GOCCP over the period 2008-2015.

Figure 8. Seasonal variation of the cloud fraction profile derived from CALIPSO-GOCCP
between 2008-2015 (a) over all Greenland, and the seasonal comparison among northern
Greenland, southern Greenland, Summit, and all of Greenland in (b) DJF, (c) MAM, (d) JJA,
and (e) SON.

Figure 9. Spatial maps of the Greenland annual mean cloud cover derived from
CALIPSO-GOCCP data between 2008 and 2015 for (a) all clouds, (b) Relative liquid
clouds only, and (c) Absolute liquid cloud cover only. The mean total or liquid cloud cover

amounts are given in the title of each plot.

Figure 10. Inter-annual anomalies of the (a) total cloud cover and (b) liquid cloud cover over
the 2008-2015 time period from CALIPSO-GOCCP. The annual mean over Greenland is
given in the title of each plot. We computed the same maps with CCiig, ans, and found that the
inter-annual variation and the geographical localization of the liquid cloud cover anomalies
remain the same but on average the annual mean liquid cloud cover over all Greenland

increased by 7.5 + 2.4% relative to CCiig, rel-
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Night-time case study
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Figure 1. ATB profiles along orbits sections above Greenland. a) Attenuated
Backscattered (ATB) signal along a nighttime orbit on December 20" 2013 with 30 m vertical
resolution. b) ATB profile corresponding to the white line in the orbit section. The ATB
profile here is averaged to be 480 m vertically resolved. c-d) Same as (a-b) with daytime
profiles taken in May 15™ 2013. The blue and red lines indicate respectively the cloud
detection threshold used in standard CALIPSO-GOCCP and in CALIPSO-GOCCP ngqit. The
shading in grey shows the area where clouds are detected in standard CALIPSO-GOCCP. The
yellow shading is the added area where cloud will be detected in CALIPSO-GOCCP mqgit. The
standard cloud detection threshold combines 2 conditions: SR > 5 and ATB - ATBq <
2.5x10® km™ sr’*. For the modified threshold the conditions to detect a cloud are: SR > 1.2
and ATB - ATBpyq < 7x10 km™ sr't,
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Figure 2. Availability of the measurements taken by the ground-based radar (MMCR,
in red) and lidar (MPL, in green).Number of profiles collected each year above Summit
(z> 3000 m AGL) by the space lidar (CALIPSO, in black). Data availability is the ratio
between the number of profiles collected by the instruments and the maximum number of
profiles theoretically expected. Year 2013 (yellow) is used for the comparison between the

satellite and ground-based active sensors.
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Figure 3. Cloud covers annual cycle over Summit from ground-based lidar (MPL),
radar (MMCR) and from satellite lidar CALIPSO-GOCCP: a) Monthly mean total cloud
cover, and b) Differences between ground-based radar and lidar with CALIPSO-GOCCP
cloud cover amounts. Dark colors are for results obtained from cloud cover calculated from
all the profiles accumulated in 24 h each day. The light colors represent the cloud cover

amounts calculated from the profiles corresponding to CALIPSO crossing time over the

Summit region.
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Figure 4. Monthly mean liquid cloud cover for CALIPSO-GOCCP (red) and MPL
(green) for a) the absolute liquid cloud cover definition (top: CCiigans = Niig / Nprofiles) and the

relative cloud cover defintion (bottom: CCjigre = CCiot X Niig / (Niig + Nice)).
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Figure 5. Cloud cover over Summit observed from different satellite climatologies as

part of the GEWEX cloud assessment. a) Annual mean cloud cover, where the error bars

indicate the intra-annual standard deviation and the black dashed line indicates the average
cloud cover value in 2013 for CALIPSO-GOCCP v2.9. b) Monthly anomalies in cloud cover

with respect to the annual average of each cloud data set. The seasonal cycle in absolute

values can be found in the supplementary material (Fig. S6).
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Figure 6. Vertical cloud profile fraction annual cycle in 2013 over Summit shown as
monthly averages observed with a) CALIPSO-GOCCP b) the ground lidar and c) the ground
radar. d) Annual mean vertical cloud profile for 2013 (solid lines). The grey area is the intra-
annual standard deviation. Dashed lines are the average profiles for the months with almost
24 h daylight condition (May, June and July), whereas the dot-dashed lines are for the months
in nighttime conditions (November, December and January). The vertical resolution for the

space lidar, the ground radar and the ground lidar are respectively: 480 m, 45 m and 15 m.
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Zone definition 1
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Figure 7. Comparison between the cloud cover annual cycle over all Greenland, North
Greenland, South Greenland and Summit area. (a) Total cloud cover. (b, ¢) Liquid cloud
cover for respectively CCiigrel and CCiig ans Cloud cover definition. (d,e) Ice cloud cover for
respectively CCiigrel and CCjiqans Cloud cover definition. (f,g) Undefined cloud cover for
respectively CCiigrel and CCjiqans Cloud cover definition. Those results are computed over large
areas (Zone definition 1), results for smaller area (Zone definition 2) are shown in the
supplemental material (Fig. S2). Cloud cover amounts are derived from CALIPSO-GOCCP
over the period 2008-2015.
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Figure 9. Spatial maps of the Greenland annual mean cloud cover derived from
CALIPSO-GOCCP data between 2008 and 2015 for (a) all clouds, (b) Relative liquid
clouds only, and (c) Absolute liquid cloud cover only. The mean total or liquid cloud cover
amounts are given in the title of each plot.
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Figure 10. Inter-annual anomalies of the (a) total cloud cover and (b) Relative liquid
cloud cover over the 2008-2015 time period derived from CALIPSO-GOCCP. The
annual mean over Greenland is given in the title of each plot. We computed the same maps
with CCiig, abs, and found that the inter-annual variation and the geographical localization of
the liquid cloud cover anomalies remain the same but on average the annual mean liquid

cloud cover over all Greenland increased by 7.5 * 2.4% relative to CCiig, rel
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Figure S1. CALIPSO sampling statistics. a) Number of CALIPSO observations over
Greenland as a function of time of day (UTC) for one month(January 2010) , b) Same as
panel (a) restricted to the Summit region (elev > 3000 m), and c) the number of CALIPSO

orbit crossing over 2x2° pixel for one month (January 2010).

Figure S2. Comparison between the cloud cover annual cycle over all Greenland, North
Greenland, South Greenland and Summit area (Zone definition 2). (a) Total cloud cover.
(b, ¢) Liquid cloud cover for respectively CClig,rel and CClig,abs cloud cover definition. (d,e)
Ice cloud cover for respectively CClig,rel and CClig,abs cloud cover definition. (f,g)
Undefined cloud cover for respectively CClig,rel and CClig,abs cloud cover definition. Cloud

cover amounts are derived from CALIPSO-GOCCP over the period 2008-2015.

Figure S3. July 29" 2013 case study (daytime). a) CALIPSO Level 1 Attenuated Total
Backscattered signal for an orbit close to Summit station b) CALIPSO-GOCCP mask:
Attenuated, Rejected, Surface, Uncertain, Unclassifed phase, Liquid cloud, Ice cloud, Clear
sky. The purple line indicates the location of the profile nearest to the Summit station. c)
Ground radar reflectivity profile for July 29" 2013 (MMCR). The green lines correspond to
the CALIPSO passage time. d) Gound lidar cloud mask (MPL) e) CALIPSO orbit trajectory.

f) Daily mean cloud profile calculated for CALIPSO-GOCCP and the ground radar and lidar.

Figure S4. Same as figure S3 for December 22" 2013 (nighttime).

Figure S5. Cloud fraction profiles for DJF 2013 from CALIPSO-GOCCP v2.9 and from

the ground radar (MMCR) for different cloud detection thresholds: 0, -10, -20, -30 and -
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60 dBZ. Only winter month are considered to avoid the fully attenuation observed during

summer.

Figure S6. Seasonal cycle of the total cloud cover over Summit from different satellite

climatologies part of the GEWEX cloud assessment.

Figure S7. Seasonal variation of the cloud fraction profile for the zone definition 2
(2008-2015). Comparison between North, South, Summit, All Greenland vertical cloud

fraction in (b) DJF (c) MAM (d) JJA (e) SON.

Figure S8. Seasonal variation of the liquid cloud fraction profile for the zone definition 1
(2008-2015). Comparison between North, South, Summit, All Greenland vertical liquid cloud

fraction in (b) DJF (c) MAM (d) JJA (e) SON.

Figure S9. Simulated ice cloud profiles. (a) Simulated ice cloud profiles with r = 50 um, Az
= 2000 m AGL for 480 m vertical resolution and varying IWC values. (b) Simulated ice cloud
profiles for an ice cloud with r = 50 pm, IWC = 10 g.m, Az = 100 m, an elevation of 4 or
7.5 km AGL and a 30 m (orange) or 480 m vertical resolution. In both plots, each profile is
independent, one profile will not be attenuated by a profile above i.e. the high cloud profile

(7-8km) and the mid cloud profile (4km) are 2 independent profiles

Table S1. Datasets included in the GEWEX-Cloud Assessment considered in the present

study.
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orbit crossing over 2x2° pixel for one month (January 2010).
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Zone definition 2
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Figure S2.

Comparison between the cloud cover annual cycle over all Greenland, North Greenland,

South Greenland and Summit area (Zone definition 2). (a) Total cloud cover. (b, c) Liquid

cloud cover for respectively CClig,rel and CClig,abs cloud cover definition. (d,e) Ice cloud

cover for respectively CClig,rel and CClig,abs cloud cover definition. (f,g) Undefined cloud

cover for respectively CClig,rel and CClig,abs cloud cover definition. Cloud cover amounts

are derived from CALIPSO-GOCCP over the period 2008-2015.
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Figure S3. July 29" 2013 case study (daytime). a) CALIPSO Level 1 Attenuated Total
Backscattered signal for an orbit close to Summit station b) CALIPSO-GOCCP mask:
Attenuated, Rejected, Surface, Uncertain, Unclassifed phase, Liquid cloud, Ice cloud, Clear
sky. The purple line indicates the location of the profile nearest to the Summit station. c)
Ground radar reflectivity profile for July 29" 2013 (MMCR). The green lines correspond to
the CALIPSO passage time. d) Gound lidar cloud mask (MPL) e) CALIPSO orbit trajectory.

) Daily mean cloud profile calculated for CALIPSO-GOCCP and the ground radar and lidar.
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Figure S4. Same as figure S3 for December 22" 2013 (nighttime).
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Figure S5. Cloud fraction profiles for DJF 2013 from CALIPSO-GOCCP v2.9 and from
the ground radar (MMCR) for different cloud detection thresholds: 0, -10, -20, -30 and -

60 dBZ. Only winter month are considered to avoid the fully attenuation observed during

summer.
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Figure S6. Seasonal cycle of the total cloud cover over Summit from different satellite

climatologies part of the GEWEX cloud assessment.
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Figure S7. Seasonal variation of the cloud fraction profile for the zone definition 2
(2008-2015). Comparison between North, South, Summit, All Greenland vertical cloud

fraction in (b) DJF (c) MAM (d) JJA (e) SON
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Figure S8. Seasonal variation of the liquid cloud fraction profile for the zone definition 1
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Table S1. Datasets included in the GEWEX-Cloud Assessment considered in the present

study.

Dataset Local equator crossing times Overlap period with GOCCP 2.9
AIRS 0130AM/PM 2008-2009

MODIS-CE 0130AM/PM, 1030AM/PM 2008-2009

MODIS-ST 0130AM/PM 2008-2009

PATMOSX 0130AM/PM, 0730AM/PM 2008-2009

POLDER 0130PM 2008

CALIPSO-ST | 0130AM/PM 2008
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Lidar equation:

We use a the lidar equation (Reverdy et al., 2015) to investigate the properties of the
clouds that GOCCP may miss due to different factors (480 m averaging, thresholds). Based
on the following equation, we simulate the scattering ratio (SR) profiles at different vertical
resolution (30 or 480 m) that would be observed in GOCCP:

_ Bpart(2) =21 [ apare(2) dz
SR(z) = (1 L (Z))e part (SI)

Where Bpat and Bmoi are respectively the particular and molecular lidar backscatter
coefficients, opar the attenuation coefficient for particles and the multiple scattering
coefficient n= 0.7 (Winker 2003). Assuming a homogeneous distribution of the ice particles
in the clouds, the particles backscatter and attenuation coefficient for the lidar CALIOP can be

written:

ﬂpart(z) = kpart(z) X apart(z) (S2)

8xpxm?
a Z) = —
part(2) 3xIWC(2)

(S3)
Where Kqart is the backscatter-to-extinction ratio Kyat = 0.04 (Heymsfield and Platt,
1984; Sassen, 1978). As inputs of the equation, the user can define the cloud thickness, the ice

particles radius, the IWC and the vertical resolution.

The figure S9 show two different experiments realized. The first experiment (Fig. S4a)
show that an ice cloud must have an Ice Water Content IWC > 2.5 g m-3 at least to be
detected in GOCCP if the cloud detection thresholds is SR>5. The second (Fig. S4b) illustrate

the sensitivity of GOCCP to the vertical resolution. As explain in the section 2b in the main
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text, if the cloud thickness is below 480 m, the cloud might be undetected if IWC < 10-2 g.m-

2 but would be with the 30 m native CALIPSO vertical resolution.

o r=50um Az=2000m o r=50um IWC=102g.m? Az=100m
a wc= 10°%gm? b ——Average = 30m
ol IWC =25x10°g.m™ 9 ——Average = 480m
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Figure S9. Simulated ice cloud profiles. (a) Simulated ice cloud profiles with r = 50 pm, Az
= 2000 m AGL for 480 m vertical resolution and varying IWC values. (b) Simulated ice cloud
profiles for an ice cloud with r = 50 pm, IWC = 10 g.m™?, Az = 100 m, an elevation of 4 or
7.5 km AGL and a 30 m (orange) or 480 m vertical resolution. In plot (b), the high cloud

profile (7-8km) and the mid cloud profile (4km) are 2 independent profiles.
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(zone jaune) est utilisée pour comparer les climatologies des divers instruments. On
remarque qu’en raison de l’intermittence des passages de CALIPSO au-dessus de la région,

le lidar spatial accumule 10 fois moins de profils. ........c.cccoveiieiiiie i 57

Figure 3.2. Cycle annuel de couverture nuageuse observé a Summit avec le radar sol
(MMCR, rouge), le lidar sol (MPL, vert) et le lidar spatial (CALIPSO-GOCCP, noir). a)
Moyenne mensuelle de couverture nuageuse totale. b) Différence entre les couvertures
nuageuses totales obtenues avec CALIPSO-GOCCP et les instruments sol (lidar et radar).
Les barres plus larges de couleurs foncées correspondent aux résultats obtenus lorsque la
couverture nuageuse a été calculée avec tous les profils accumulés pour chaque instrument.
Les barres plus petites et plus claires correspondent aux couvertures nuageuses calculées en

prenant en comptes les heures de passage de CALIPSO au-dessus de la région de Summit. . 58

Figure 3.3. Statistiques d’échantillonnage temporel (a-b) et spatial de CALIPSO (c). a)
Nombre de profils accumulés pendant 1 mois au-dessus de Groenland en fonction du temps
de passage de CALIPSO. b) Figure identique a (a) mais en ne retenant que la région de
Summit station (elev > 3000 m). c) Nombre d’orbites de CALIPSO traversant chaque pixel

PENCANT UN MOIS. ..iiviiitieie ettt ettt e et e e re e s be e e s asesbeeeeeseesbeeneesnaesreennennes 60

Figure 3.4. Cycle annuel des couvertures de nuage liquide observées par GOCCP (rouge) et

le lidar sol MPL (vert). a) Couverture relative absolue et b) Couverture liquide relative....... 61

Figure 3.5. Couverture nuageuse a Summit observee par plusieurs climatologies

satellitaires issues du programme GEWEX. a) Couverture nuageuse moyenne annuelle. Les

208



Table des illustrations

barres d’erreurs indiquent la déviation standard intra-annuelle. La ligne en tirets noirs donne
la valeur de couverture moyenne en 2013 pour CALIPSO GOCCP. b) Cycle saisonnier
couvertures nuageuses annuelles normalisées a leurs valeur moyenne annuelle. .................. 63
Figure 3.6. Cycle annuel des profils verticaux de fraction nuageuse a Summit en 2013
observés avec a) CALIPSO GOCCP, b) le radar sol MMCR et c) le lidar sol MPL. d)
Moyenne annuelle des profils verticaux pour 2013 (lignes pleines). Les surfaces grises
correspondent aux écarts-type intra-annuels. Les pointillés sont pour les profils moyennés
pendant les mois pendant lesquels il fait jour pendant 24 h (mai, juin, juillet). Les profils avec

les points sont pour les mois ou la nuit est permanente (novembre, décembre et janvier)...... 66

Figure 4.1. Cycles saisonnier de couverture nuageuse totale (a-c) et liquide (b-d) au-dessus
de tout le Groenland (tirets), de la région au Nord de 72 °N (bleu), de la région au Sud de
72 °N (rouge) et a Summit (noir). La colonne de gauche montre les résultats lorsque la
couverture nuageuse est calculée avec les grandes surfaces (Région 1, carte en haut a
gauche) et la colonne de droite montre ceux obtenus avec des surfaces plus petites (Région 2,
carte en haut a droite). Les couvertures sont calculées entre 2008 et 2015. ..........c.cccceveneeneen. 74

Figure 4.2. Variation saisonniére des profils verticaux de fraction nuageuse (2008-2015)
(a) au-dessus de tout le Groenland par saison, et au-dessus des régions Nord, Sud, Summit et
Groenland entier en (b) DJF, (c) MAM, (d) JJA et (€) SON......c.cceevreveiieieee e, 77

Figure 4.3. Carte de couverture nuageuse calculée a partir de CALIPSO-GOCCP entre
2008 et 2015 pour (a) tout type de nuage, (b) les nuages de glace et (c) les nuages liquides.

La couverture moyenne sur tout le Groenland est indiquée dans les titres. ..........ccccccevvvennne. 79

Figure 4.4. Anomalies interannuelles de la couverture nuageuse au Groenlan (a) totale et
(b) liquide entre 2008 et 2015 a partir des données CALIPSO-GOCCP. Les couvertures

nuageuses moyennes sur tout le Groenland pour chaque année sont affichées dans les titres.

209
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