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Actuellement, la recherche sur le climat est axée sur l’amélioration de la prévision climatique et la 

compréhension de l’effet des activités humaines sur sa variabilité. « Les nuages, la circulation 

atmosphérique et la sensibilité climatique » font partie des « Grand Challenges » du programme 

mondial des recherches sur le climat (WCRP). Ce programme s’intéresse en particulier à (i) 

l’observation des nuages et la compréhension de leur rôle dans le climat actuel; (ii) la 

caractérisation de la réponse des nuages et de la circulation des flux de grande échelle aux forçages 

externes tels que l’augmentation des émissions de gaz à effet de serre (responsables du 

réchauffement climatique) ; (iii) la rétroaction qu’ils peuvent avoir sur le climat par leur forçage 

radiatif.  

Les deux dernières décennies ont vu le lancement de plusieurs missions spatiales dédiées à 

l’observation des nuages dont on peut citer celles de l’A-train. Ces observations contribuent au 

« Grand Challenge » du WCRP sur les nuages par l’enrichissement de la documentation des nuages 

sur le globe, l’analyse de leur rôle dans le climat actuel et leur évaluation dans les modèles 

climatiques dans une optique d’amélioration de leur représentation.  

Cela fait justement l’objet de cette thèse, où je m’intéresse en particulier à la région Europe - 

Méditerranée, une région à la topographie complexe, qui est associée à une forte variabilité 

naturelle du climat (sans forçage externe) et dont la réponse au changement climatique est 

particulièrement incertaine. En particulier, au cours de cette thèse on s’est intéressé aux 

problématiques suivantes :   

- Bien que l’on dispose aujourd’hui de différentes bases de données - dont les nouvelles issues 

de l’A-Train - pour caractériser les nuages, les observations sont souvent associées à des 

limites spatio-temporelles. D’un autre côté, les simulations numériques qui présentent des 

jeux de données complets avec des résolutions de plus en plus adaptées aux échelles qui 

impactent les sociétés directement, présentent de forts biais dans la représentation des 

nuages et des processus associés. Alors, quels outils ou combinaison d’outils permettraient 

de caractériser la variabilité des nuages sur l’Euro- Méditerranée ? Quelles sont leurs 

limites ?  

- Pour évaluer les tendances futures simulées (sur les nuages) et savoir si elles sont 

significatives, une étape nécessaire est de quantifier l’amplitude de la variabilité naturelle 

des nuages pour savoir si on peut attribuer les tendances obtenues au changement climatique 

ou si elles ne sortent pas de la variabilité naturelle. Quelle est alors l’amplitude des 

variabilités saisonnière et interannuelle des nuages dans le climat actuel? Combien d’années 

d’observations sont nécessaires pour couvrir la variabilité naturelle ? Comment se présente 

cette variabilité dans les simulations régionales ? 

- La température de surface en Europe est principalement liée à la circulation des masses 

atmosphériques de grande échelle. Pourtant, certaines anomalies saisonnières de température 

ne sont pas expliquées totalement par l’organisation des champs de pression et la migration 

des flux atmosphériques. Quels rôles peuvent avoir les nuages, par leurs effets radiatifs, sur 
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ce genre d’anomalies de température ? Quels outils pour comprendre les processus surface - 

atmosphère et radiatifs qui influencent aussi la température de surface? 

- Les limites des modèles dans la représentation des nuages engendrent forcément des erreurs 

sur la représentation des flux radiatifs au niveau de la surface. Néanmoins, des 

compensations d’erreur se produisent parfois. Comment sont représentés les flux radiatifs de 

surface dans différentes simulations qui estiment des couvertures nuageuses différentes les 

unes des autres ?  

Ce manuscrit s’organise autour de 5 chapitres : le premier chapitre introduit le contexte général de 

l’étude en présentant en premier lieu les caractéristiques du climat Euro-Méditerranéen et pourquoi 

je m’intéresse à cette région, puis, en second lieu, les nuages, leurs propriétés et leur rôle dans le 

climat de cette région. Ce chapitre explique pourquoi il est important aujourd’hui d’étudier la 

variabilité des nuages sur une région comme l’Euro – Méditerranée.  

Le deuxième chapitre présente les différents jeux de données d’observations et de simulations 

utilisés ou développés dans la thèse pour la caractérisation des nuages et des flux radiatifs, ainsi que 

certaines de leurs limites. Les méthodes permettant d’exploiter conjointement observations et 

simulations qui sont utilisées dans cette thèse et qui permettent d’évaluer les limites de ces outils y 

sont également présentées.  

Le troisième chapitre présente la caractérisation de la variabilité saisonnière, interannuelle et 

spatiale de la structure verticale des nuages sur la région d’étude avec des observations spatiales 

actives. Ensuite, la capacité d’une simulation régionale à reproduire ces variabilités est évaluée.  

Dans le quatrième chapitre, le rôle de l’effet radiatif des nuages sur l’anomalie de température de 

l’hiver chaud de 2007 est analysé avec la simulation régionale précédemment évaluée et des 

observations satellite. 

Dans le cinquième chapitre, la représentation des flux radiatifs est évaluée dans différentes 

simulations avec des observations in-situ afin d’estimer l’incertitude sur les flux de surface liée aux 

biais nuageux.  

La dernière partie du manuscrit synthétise les résultats principaux de la thèse ainsi que les 

perspectives de ce travail.  

 

Ce travail permet de contribuer aux projets Expecting Earth-Care, Learning from A-Train 

(EECLAT), REMEMBER et Vapeur d’Eau, Gnss et climAt. (VEGA).  
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Introduction 

Ce chapitre présente le contexte scientifique dans lequel s’inscrit ce travail de thèse. Le choix de la 

région d’étude est justifié dans la première partie du chapitre. Ses caractéristiques climatiques ainsi 

que les limites de notre compréhension et simulation du climat sur cette région sont expliqués. Dans 

la deuxième partie du chapitre je présente les nuages, l’une des grandes sources d’incertitude pour 

les modèles, et leur rôle dans le climat Euro-Méditerranéen, puis je reviens sur des travaux 

précédents qui ont permis leur caractérisation sur la région.  

1.1. Climat en Euro - Méditerranée  

1.1.1. Caractéristiques climatiques générales 

1.1.1.1. Influences de grande échelle 

La Terre, par sa géométrie, ne reçoit pas la même quantité d’énergie solaire selon les latitudes: un 

maximum d’énergie arrive au niveau de l’équateur et un minimum est reçu au niveau des pôles. Le 

déséquilibre énergétique entre les différentes régions du globe est compensé par une redistribution 

de l’énergie par transport et par chaleur latente via les cellules de convection : la cellule de Hadley 

(Hadley, 1735) sur les tropiques et la cellule polaire aux pôles. La branche ascendante de la 

circulation polaire entraine la mise en place d’un système de basses pressions aux latitudes 60° alors 

que la branche descendante de la cellule de Hadley favorise l’installation d’un système de hautes 

pressions à 30° de latitude (Fig. 1.1) : cela a créé une cellule indirecte la cellule de Ferrel (Ferrel, 

1856).  

 
Figure 1.1 : Circulation générale de l’atmosphère et principales cellules de convection.  (© Pierre cb, GNU) 

L’Europe, une région au climat tempéré située aux moyennes latitudes, est une zone de 
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transition entre les flux chauds Sahariens, les flux froids et secs polaires et les flux doux et humides 

d’ouest résultant de la présence d’une dépression sur la Scandinavie et d’un anticyclone sur les 

Açores. Les variations de pression entre ces deux centres de pression constituent l’oscillation nord 

Atlantique (NAO, North Atlantic Oscillation, Hurell, 2003). Il existe deux phases de cette 

oscillation : la phase positive de l’oscillation nord Atlantique (NAO
+
) (Fig. 1.2, haut) quand les 

deux centres de pression deviennent plus intenses (i.e. dépression plus marquée au nord et 

anticyclone plus fort aux Açores) ramenant ainsi des tempêtes et de fortes précipitations sur le nord 

de l’Europe, et la phase négative de l’oscillation nord Atlantique (NAO
-
) quand les deux centres de 

pression sont atténués : les flux Atlantiques sont alors moins intenses et migrent vers le sud de 

l’Europe (Fig. 1.2 bas).    

 
Figure 1.2 : Schéma explicatif des deux phases de l’oscillation nord Atlantique. En haut la phase positive, en bas la 

phase négative.  (www.meteo-bordeaux.com) 

Cette oscillation est quantifiée par le calcul d’un indice journalier défini comme la différence de 

pression entre la pression de surface sur les Açores et la pression de surface en Islande.  

Les fluctuations atmosphériques intra-saisonnières en Europe sont souvent classées en régimes de 

temps (Cf. Sect. 2.2.3). Un régime donné dure quelques jours (autour d’une dizaine). Ils sont 
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principalement liés à des anomalies de température de surface de la mer (SST, Sea Surface 

Temperature) (Deser et Blackmon 1993). Les deux phases de la NAO, le blocage de Scandinavie et 

la dorsale Atlantique représentent les 4 régimes de temps caractéristiques de la situation synoptique 

sur l’Europe. Cette classification est décrite plus en détails dans la Section 2.2.3 de cette thèse.  

La situation géographique de l’Europe et l’influence des différents flux a impliqué la présence de 

spécificités climatiques différentes d’une zone à l’autre dans cette même région. Ainsi, 4 climats 

sont présents sur l’Europe (Fig. 1.3):  

- Polaire au nord de l’Europe (Vert foncé sur Fig. 1.3) : il s’agit d’un climat très froid et sec 

où les précipitations se font rares.  

- Atlantique sur l’ouest du continent (Vert clair sur Fig. 1.3) : c’est un climat doux et humide.  

- Continental sur le centre et l’est (bleu sur Fig. 1.3) : le climat est froid et sec en hiver et 

chaud et pluvieux en été avec la présence de forts orages.  

- Méditerranéen au sud de l’Europe (et au nord de l’Afrique) (Jaune sur Fig. 1.3) : c’est un 

climat chaud et sec en été, doux, humide et pluvieux en hiver (Köppen 1936).  

 

Figure 1.3 : Carte de Köppen-Geiger des types de climat sur l’Europe Méditerranée. Jaune : climat méditerranéen 

chaud ; Vert : climat océanique tempéré ; bleu : climat continental tempéré ; vert foncé : climat polaire. Figure 

construite à partir de 1209 stations de précipitations et 684 stations de température (Peel et al. 2007) 

Grâce à l’obliquité de la Terre et sa rotation autour du soleil, l’Europe, se trouvant aux moyennes 

latitudes, est caractérisée par la présence de 4 saisons marquées. L’hiver en Europe (décembre, 

janvier et février) est doux et humide. Il est très influencé (plus que les autres saisons) par la 

variabilité des flux Nord Atlantiques. En été (juin, juillet et août), le déplacement vers le nord de la 

branche descendante de la cellule de Hadley crée des zones de haute pression: le climat Européen 

est alors plus chaud. Au sud il est associé à un temps plus sec avec peu de précipitations (3 fois 

moins qu’en hiver en moyenne sur la méditerranée, Köpen 1936).  Néanmoins, le réchauffement 

des sols par le rayonnement solaire favorise l’apparition d’évènements convectifs locaux. Pendant 

le printemps (mars, avril et mai), les températures augmentent et le temps reste humide avec plus 
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d’ensoleillement. Pendant l’automne (septembre, octobre et novembre), il y a un fort taux 

d’évaporation sur la Méditerranée (air plus froid sur mer chaude) favorisant les précipitations et les 

cyclones de petite échelle (Mariotti et al. 2002a, Hoskins et Hodges 2002, Pettersen 1956, Flaounas 

et al., 2015a et 2015b, Ducrocq et al., 2008 ; Duffourg et Ducrocq, 2011).  

1.1.1.2. Influences locales 

Le climat Euro-Méditerranéen dépend au premier ordre de la circulation atmosphérique de grande 

échelle, mais étant données les caractéristiques topographiques de la région (Fig. 1.4) les processus 

locaux y sont particulièrement importants.  

 
Figure 1.4 : Carte du relief Europe. (topographic-map.com) 

a. Rôle de la méditerranée 

La Méditerranée joue un rôle important dans le climat Européen par l’effet de brise de mer : celle-ci 

est due à la différence de capacité calorifique entre le sol continental et la mer. En été et de jour, le 

sol se réchauffe plus vite que la mer. L’air au-dessus se réchauffe à son tour et s’élève. La 

différence de pression en altitude, déplace la masse d’air chaude au-dessus de la mer. Ainsi, au 

niveau de la surface, la pression au-dessus de la mer augmente et la pression au-dessus de la terre 

diminue : l’air se déplace de la mer vers la terre. La nuit, la terre perd sa chaleur plus vite que la 

mer : cela crée une brise qui va de la terre vers la mer (Fig. 1.5). Le jour, la pénétration de la brise à 

l’intérieur des terres peut dépasser 100 km (Bastin et al. 2005), apportant de l’humidité favorable au 

déclenchement de précipitations. Cette brise est présente sur toutes les côtes Méditerranéennes et 

Atlantiques.  

En automne, l’évaporation au-dessus de la mer est importante du fait d’un air plus froid présent sur 
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une mer encore chaude. Quand les conditions synoptiques sont favorables, la Méditerranée joue 

alors un rôle très important dans l’alimentation en eau et en chaleur des systèmes convectifs se 

produisant sur le pourtour Méditerranéen, les transformant en pluies dévastatrices (Maritus et al. 

2006, Duffourg et Ducroq 2011).  

 

 
Figure 1.5 : Schéma explicatif du phénomène brise de mer (à gauche) et brise de terre (à droite). (© Nicolas H., 

document pour l'Université Virtuelle Environnement et Développement durable). 

b. Rôle des reliefs 

L’Europe est une région riche en reliefs présentant ainsi de nombreuses chaînes montagneuses et 

des vallées. Les chaînes montagneuses autour de la Méditerranée favorisent par exemple le 

déclenchement d’évènements intenses de précipitations. Ce type d’évènements est très analysé sur 

la région des Alpes maritimes (e.g. Rotunno et Houze 2007, Frei and Schär 1998) et des Cévennes 

(e.g. Ducrocq et al., 2008). La présence de ces reliefs favorise l’existence de différents phénomènes 

dont :   

- L’effet de Foehn: lorsqu’un vent rencontre une montagne, il s’élève en suivant le versant du 

relief : cela fait diminuer sa pression et par détente adiabatique, sa température aussi. La 

vapeur d’eau de cette masse d’air, si celle-ci est assez humide, condense alors et forme un 

nuage éventuellement précipitant. La masse d’air descend ensuite en suivant l’aval du relief, 

et se comprime. L’air devient chaud et sec (Fig. 1.6). L’existence des massifs tels que les 

Alpes, les Pyrénées ou les Carpates favorise fortement le développement de l’effet de 

Foehn.    
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Figure 1.6 : Illustration de l’effet de Foehn. (© Météo-France) 

- Le blocage: il se produit généralement en hiver grâce à l’apport d’air froid du pôle nord. 

L’air froid étant dense, il n’arrive pas à remonter les pentes et est bloqué aux pieds des 

montagnes. L’air doux se soulève alors au-dessus du dôme d’air polaire qui s’est formé (Xu, 

1996). Ce soulèvement peut donner lieu à des précipitations. La taille du dôme dépend du 

nombre de Froude (rapport entre énergie cinétique et énergie potentielle gravitationnelle). 

Le dôme se rétrécit pour un grand nombre de Froude (Smith, 1979). Le blocage se produit 

essentiellement quand la hauteur du relief est significativement supérieure à la hauteur de la 

couche limite (Schär and Smith, 1993 ; Bastin et al., 2006). Ces effets de blocage peuvent 

créer des accumulations d’humidité (ou de polluants), qui peuvent favoriser la formation de 

nuages une fois que les conditions deviennent favorables à l’ascension des reliefs. 

- La brise de montagne/vallée: tout comme la brise terre-mer, cette brise d’origine thermique 

dépend du cycle diurne. Pendant le jour, il y a des zones qui sont bien exposées au soleil et 

d’autres moins. Typiquement le matin, les rayons solaires chauffent bien le sommet de 

montagne et la pente exposée (orientée vers l’est) et l’air au-dessus de ces surfaces 

s’échauffe à son tour. Mais ayant un angle faible, les rayons solaires atteignent peu la vallée. 

La différence de température entre les deux masses d’air crée une brise qui s’élève et suit le 

relief: c’est le vent anabatique. Quand les masses d’air montent, la pression baisse dans la 

vallée et il y convergence de l’air des vallées voisines: c’est la brise de vallée. La nuit, les 

masses d’air refroidissent et redescendent les pentes: c’est le vent catabatique (Gladich et al. 

2011).  

- La présence de vallées et de passages étroits entre montagnes induit souvent un effet de 

canalisation des vents: lorsque l’air se retrouve dans un passage allongé, plus étroit que 

l’endroit d’où il vient, ses lignes de courant se resserrent et sa vitesse augmente afin de 

conserver le débit (Fig. 1.7 gauche). C’est l’effet Venturi. Ce phénomène se produit aussi au 

sommet des montagnes (Fig. 1.7 droite).  
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Figure 1.7 : Illustration de l’effet de venturi du vent, à gauche dans une vallée, à droite au sommet d’une montagne.  

 

c. La convection 

Aux moyennes latitudes, les cellules convectives peuvent se former sur une échelle spatio-

temporelle de l’ordre de quelques kilomètres pour des durées autour de 3 heures (Rysman et al. 

2016). Il s’agit de mouvements verticaux de l’air : en général, l’air chaud s’élève, créant ainsi une 

dépression au niveau de la surface. Il y a alors convergence de l’air des régions voisines. Ce 

phénomène est assez fréquent, principalement en été, sur l’Europe à cause du réchauffement du sol 

par le soleil. Les cellules convectives sont souvent associées à de fortes pluies avec parfois de la 

grêle, des vents forts et des nuages à forte extension verticale (Cumulonimbus; Fig. 1.8). Il existe 

différents types de convection selon le cisaillement vertical du vent horizontal : quand le 

cisaillement du vent est faible, il y a formation d’une cellule convective isolée qui se dissipe 

typiquement en 30 min (Henry, 1993 ; Johnson et al. 1998); lorsqu’il est modéré, il y a formation 

d’orages multicellulaires qui peuvent persister quelques heures (Rotunno et al. 1988); et lorsqu’il 

est très important la cellule convective se développe difficilement mais donne lieu à une « super-

cellule » (orage très intense) (Klemp, 1987). Mais le cisaillement du vent n’explique pas à lui seul 

la dynamique des cellules convectives (Rotunno et al. 1988, Thorpe et al. 1982, Weisman et 

Rotunno 2000): celle-ci dépend aussi de l’humidité et de l’énergie potentielle de convection 

disponible (CAPE, Convective Available Potential Energy). La convection peut être caractérisée 

par le nombre de Richardson global (Bulk Richardson Number) qui combine cisaillement et CAPE 

(Weisman et Klemp 1982 et 1986). Les cellules convectives peuvent être seules ou faire partie d’un 

système de plus grande échelle appelé système convectif de méso-échelle, comme les lignes de 

grains et les systèmes en V.  
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Figure 1.8 : Illustration d’un orage unicellulaire et la formation/dissipation d’un cumulonimbus 

Le climat Euro-Méditerranéen, par toutes ses caractéristiques et du fait des interactions qui peuvent 

se produire entre ces différents facteurs, présente une forte variabilité interannuelle ce qui, dans un 

contexte de changement climatique, rend l’attribution de certaines tendances ou évènements 

particuliers au réchauffement climatique difficile.  

 

1.1.2. Variabilité et tendances climatiques  

La variabilité du climat peut être séparée en deux composantes:  

- la variabilité naturelle (ou interne), présentée dans la Sect. 1.1.1. sur notre région d’intérêt. 

Elle est principalement liée à une variabilité saisonnière et interannuelle importante de 

l’occurrence des régimes de temps ainsi que d’autres phénomènes tels que El-Niño/ la Niña 

ou l’oscillation Atlantique multi-décennale (Hurrell et Van Loon 1997).  

- la variabilité due à un forçage externe, ici les émissions de gaz à effet de serre et d’aérosols 

ainsi que les rétroactions associées à ce forçage.  

Le climat européen est caractérisé par la présence d’une forte variabilité interne du climat à cause 

de sa situation géographique et des différentes influences de grande échelle, mais aussi par son 

caractère topographique. En particulier, si en moyenne les régimes de temps Nord Atlantiques ont 

des occurrences à peu près équivalentes sur de longues périodes, leurs occurrences saisonnières 

varient beaucoup d’une année à l’autre. La persistance de certaines situations favorise la présence 

d’évènements « inhabituels » voire extrêmes qui se produisent à différentes échelles spatio-

temporelles tels que les orages, les tempêtes, les tornades, les canicules, les sécheresses et les crues.  

Dans ma thèse, je m’intéresse plus particulièrement aux évènements de longue durée, comme les 

canicules par exemple, qui durent des jours (voire des semaines) et s’étendent sur des centaines à 

des milliers de kilomètres. En fait, la température de surface dépend des conditions atmosphériques 

de grande échelle, mais aussi de l’effet radiatif des nuages et des aérosols, de l’humidité du sol et de 

l’albédo de surface (Bastin et al. 2016). Ainsi, une canicule d’été est souvent associée à une 
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situation de persistance de grande échelle comme un blocage atmosphérique qui s’installe sur des 

semaines donnant ainsi lieu à du beau temps pendant une période longue (Cassou et al. 2005). Mais 

d’autres phénomènes, comme la sécheresse des sols à cause d’un déficit de précipitations pendant le 

printemps, vont amplifier l’anomalie de température installée à cause du blocage (e.g., Rowntree 

and Bolton, 1983), Fischer et al. 2007, Seneviratne et al. 2006, Vautard et al. 2007). En hiver, le 

froid extrême est souvent dû à l’arrivée des flux froids polaires vers le continent (e.g., van Loon and 

Rogers 1978, Cattiaux et al. 2010).   

Le début du 21
ème

 siècle a été caractérisé en Europe par une forte occurrence d’évènements 

climatiques extrêmes (Thèse J. Cattiaux 2010). Parmi ces évènements, on peut citer : (i) la canicule 

de 2002 (+1,6°C
1
), (ii) la forte canicule de 2003 (+2.5°C) qui a entrainé des milliers de morts en 

Europe et a fait l’objet de plusieurs études (Beniston 2004; Black et al. 2004; Cassou et al. 2005; 

Chase et al., 2006; Ciais et al., 2005; Ferranti and Viterbo, 2006; Fischer et al., 2007; Schär and 

Jendritzky, 2004; Stott et al., 2004; Trigo et al., 2005; Vautard et al., 2007), (iii) l’été chaud de 2006 

(+1,6°C ; Chiriaco et al., 2014) suivi par (iv) un automne très chaud (+2.2°C), probablement le plus 

chaud depuis 1500 ans (Luterbacher et al., 2004) qui est à son tour suivi par un hiver (Cf. chapitre 

4) et un printemps très doux et (v) l’hiver froid de 2009/2010 (-1.3°C) qui a aussi été beaucoup 

étudié (Wang et al. 2010, Seager et al. 2010, Cattiaux et al. 2010).Ces évènements saisonniers 

inhabituels associés à des anomalies de température ne sont pas entièrement expliqués par la 

réorganisation des champs de pression sur le nord de l’Atlantique (Yiou et al. 2007).   

D’autres types d’évènements comme des précipitations extrêmes sont enregistrés en Europe. En 

2000, l’automne très humide enregistré sur l’Angleterre et le Pays de Galle a entrainé des pertes 

économiques très élevées (Pall et al. 2011). En 2002, la station Zinnwald-Georgenfeld en 

Allemagne a mesuré 312 mm de pluies: un record de taux de précipitations enregistré en un jour en 

Allemagne, et le fleuve Elbe à Dresden atteint le niveau de crue le plus élevé depuis 1275 (date de 

début des mesures). La période Mai - Juillet 2007 était la période la plus humide sur l’Angleterre et 

le pays de Galle depuis le début des mesures de pluie (1766) avec 406 mm de pluie (l’Organisation 

Mondiale de la Météorologie, OMM, 2009). En 2009, le Royaume Uni a enregistré un nouveau 

record avec 316 mm de précipitations en 24 heures à Borrowdale.  

L’attribution de l’occurrence des évènements inhabituels et extrêmes sur l’Europe au changement 

climatique est sujette à débat. Les tendances observées et simulées des moyennes de température et 

de précipitations ainsi que leurs extrêmes sont discutées dans les deux sections suivantes.  

                                                 
1
 Toutes les anomalies de température mentionnées entre parenthèses dans ce paragraphe sont des observations sol du 

European Climate Assessment and Dataset (ECA&D) moyennées sur la saison et sur l’Europe entre les longitudes 10 

°W et 30 °E et les latitudes 35 et 70 °N. Elles sont calculées par rapport à une période de référence de 1961 à 1990 

(Thèse J.Cattiaux 2010, Fig. 1.9). Localement, les anomalies peuvent atteindre des valeurs beaucoup plus importantes, 

jusqu’à plus de 10°C pendant la canicule de 2010 sur l’Europe de l’est.   
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1.1.1.1. Tendances actuelles   

Les études sur l’évolution du climat européen s’accordent sur la présence d’une tendance positive 

en température sur l’Europe. Dans sa thèse (2010), J. Cattiaux montre une tendance positive sur les 

différentes saisons avec les données ECA&D (Fig. 1.9), avec les observations sol E-OBS 

(interpolation des stations de l’ECA&D ; Haylock et al. 2008) ainsi que les réanalyses ERA-I (Dee 

et al. 2011) du European Centre for Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF) et celles du 

National Centers for Environmental Prediction (NCEP ; Kalnay et al. 1996) depuis les années 1980. 

A partir de reconstructions multi-proxy de température de surface mensuelles et saisonnières sur 

l’Europe depuis l’année 1500, Luterbacher (2004) montre que la période fin du 20
ème

 siècle-début 

du 21
ème

 est très probablement la période la plus chaude sur l’Europe depuis 500 ans (95% de 

confiance). Sala et al. (2000) montre une augmentation de la température moyenne en Espagne de 

0.5° à 1.2°C entre 1870 et 1996. En France, Moisselin et al. (2002) montre, en utilisant des 

observations de Météo-France, une tendance similaire avec une augmentation plus marquée des 

températures minimales par rapport aux maximales. 

 
Figure 1.9 : Anomalies saisonnières de température de 1948 à 2009 en Europe, par rapport à la climatologie 1961–

1990. (Gauche) Évolutions temporelles pour chacune saison, printemps (MAM), été (JJA), automne (SON) et hiver 

(DJF). Les ombrages gris indiquent les niveaux ±1σ et ±2σ. Les six années (≈10 %) les plus chaudes (froides) sont 

marquées de flèches vers le haut (bas), et les records chauds sont explicitement indiqués. Les tendances linéaires 

calculées sur 1980–2009 sont ajoutées. (Droite) Distributions gaussiennes correspondantes (courbes), paramétrées par 

les moyennes et écart-types des anomalies 1948–2009 (segments horizontaux). Axe de gauche : température en °C. Axe 

de droite : anomalie normalisée. Données : ECA&D. (© Thèse J. Cattiaux, 2010, Fig. 1.2) 
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En été, la température de surface sur la région Méditerranée montre sur la période 1950-1999 une 

tendance de 0.08°C par décennie (Xoplaki et al. 2003) qui atteint 0.1°C par décennie sur 1976-2000 

(Solomon et al. 2007). C’est l’une des tendances les plus importantes sur le globe (Drobinski et al. 

2016). La température moyenne de 2002-2011 est 1.3°C±0.11°C supérieure à celle de 1850-1899 

avec les observations du centre Hadley (Hadley Centre/Climatic Research Unit gridded surface 

temperature data set 3, HadCRUT3; Brohan et al., 2006), les observations de l’institut Goddard 

pour les études spatiales (Hansen et al. 2010) et les observations de l’Administration Océanique et 

Atmosphérique Nationale (NOAA) (Merged Land–Ocean Surface Temperature Analysis, MLOST ; 

Smith et al. 2008).  

D’un autre côté, les précipitations montrent des tendances différentes selon les régions. Giorgi 

(2004) utilise des observations de Climate Research Unit (CRU) sur 1961-1990 et montre une 

tendance négative des précipitations d’hiver sur la Méditerranée et une tendance positive sur les 

précipitations de l’Europe centrale et de l’ouest. Cette tendance est attribuée à une augmentation de 

la fréquence du régime NAO
+
 sur 1961-1990 qui engendre une migration vers le nord des flux 

Atlantiques d’hiver sur l’Europe, ce qui réduit les précipitations sur la Méditerranée (Hurell et 

VanLoon1997). Une autre étude (Haylock et al. 2008) montre que les précipitations annuelles sur le 

nord de l’Europe ont augmenté jusqu’à +70 mm par décennie et diminué sur le sud de l’Europe. 

Hoerling et al. (2012) confirme les tendances de Haylock et al. (2008): il montre un déficit de 

précipitations autour de la Méditerranée contre une augmentation sur le nord et l’est de l’Europe en 

utilisant des observations du Global Precipitation Climatology Center (Rudolf et Schneider 2005) 

sur 1901-2010, des données de l’université de Delware (UDEL ; Legates and Willmott 1990) sur 

1901-2006 des données CRU sur 1901-2006 et des données du réseau de climatologie historique 

global (GHCN, Global Historical Climate Network ; Vose et al. 1992). Xoplaki et al. (2004) 

confirme la diminution des précipitations sur la Méditerranée en utilisant des observations de 292 

stations de précipitations autour de la Méditerranée entre 1949-1999. Trigo et al. (2000) associe 

cette tendance sur les précipitations à un affaiblissement de la cyclogenèse méditerranéenne. La 

couverture de neige d’hiver montre quant à elle une tendance négative non significative sur 1967-

2007 qui est due à sa forte variabilité interannuelle (Henderson et Leathers, 2010). Néanmoins, 

malgré l’existence de cette forte variabilité interannuelle, Cassou et Cattiaux (2016) montrent eux 

aussi l’existence d’une décroissance de la neige sur l’est de l’Europe au mois de Mars à partir de 

plusieurs jeux d’observations et un ensemble de simulations.  

En ce qui concerne les anomalies chaudes de température, Frich et al. (2002) et Klein Tank et al. 

(2002) montrent une tendance positive significative de la durée de vagues de chaleur en Europe à 

partie de données ECA&D. La durée des vagues de chaleur d’été sur l’est de l’Europe a doublé et 

l’occurrence des jours chauds a triplé sur la période 1880 à 2005 (Della-Marta et al. 2007). 

Kuglitsch et al. (2010), en analysant des observations de 246 stations sur l’est de la Méditerranée 

montre que l’intensité, la longueur et le nombre de vagues de chaleur a augmenté par un facteur de 

6 (jusqu’à 8) depuis les années 1960 jusqu’à 2006. Ulbrich et al. (2012) pointe le lien entre la 
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variabilité synoptique et la tendance positive du nombre de vagues de chaleur en Europe.  

Sur les évènements extrêmes de pluie, Alpert et al. (2002) montre une tendance positive 

significative des pluies journalières intenses sur l’ouest de la Méditerranée, mais étant donné la 

forte variabilité interannuelle sur l’est, aucune tendance significative n’est observée. Jacobeit et al. 

(2009) montrent quant à eux une augmentation des précipitations extrêmes d’hiver sur l’Europe de 

12% sur les 150 dernières années qui est due à des changements dans les structures de circulation. 

Coumou et Rahmstorf (2012) reprennent plusieurs études de cas d’évènements extrêmes sur les 

deux dernières décennies et concluent qu’il y a augmentation de la fréquence de certains types 

d’évènements extrêmes, principalement des vagues de chaleur et des précipitations extrêmes, et 

attribuent cela au changement climatique.  

Alexander et al. (2006) montre que l’humidité sur l’Europe a une tendance positive. Les vitesses de 

vent en Europe ne montrent pas de tendance particulière (Bett et al. 2013 avec des réanalyses du 

20
th

 Century) et même si Vautard et al. (2010) montrent une atténuation du vent sur les dernières 

décennies, il montre également que cette tendance est peu fiable à cause de la variabilité climatique 

et de problèmes sur les données. Cassou (2008) montre qu’il n’existe pas de tendance significative 

sur l’occurrence saisonnière de régimes de temps entre 1958 et 2010.  

Pour résumer, les études s’accordent sur la présence d’une tendance positive de la température, du 

nombre et de l’intensité des vagues de chaleur, et des précipitations sur le nord de l’Europe, et une 

tendance négative des précipitations sur le sud et la Méditerranée. Pour comprendre et prévoir 

l’évolution future du climat régional, en particulier dans le contexte du changement climatique, il 

est nécessaire d’utiliser des modèles numériques, qui présentent souvent beaucoup d’incertitudes. 

1.1.1.2. Tendances futures 

La Méditerranée est définie par Giorgi (2006) comme un hot spot du changement climatique : à 

partir de 20 GCM (General Circulation Model), il étudie la réponse de 26 régions du globe face au 

réchauffement climatique (régions d’études présentées par des cadres noirs dans la Fig. 1.10). Il 

montre l’existence de régions plus sensibles que d’autres à la réponse au changement climatique, en 

se basant principalement sur les tendances des précipitations en été. Notre région fait partie des plus 

sensibles.  
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Figure 1.10 : Indice de changement climatique régional : plus le cercle est grand plus la région est sensible au 

réchauffement climatique. (© Giorgi, 2006) 

Boé et Terray (2014) montrent, en moyennant 17 simulations régionales du projet ENSEMBLES 

(Van der Linden and Mitchell 2009), que la température moyenne de surface de 2031-2050 sera 

autour de 2° plus chaude que la température moyenne de surface de 1961-1990 sur toute la 

Méditerranée et l’est de l’Europe. Mais cette augmentation est très variable d’un modèle à un autre : 

ils montrent que l’écart-type de cette augmentation de température entre les modèles est supérieur à 

0.6°C sur toute la zone, ce qui est supérieur à 30% d’erreur relative (Fig. 1.11).  

 
Figure 1.11 : Différence entre la température de surface moyenne de 2031–2050 par rapport à la moyenne de 1961–

1990 en utilisant 17 simulations régionales. Couleurs : moyenne des simulations, hachures : écart type sur les 

simulations. (Boé et Terray, 2014) 

 

Giorgi (2004b) compare dans deux scénarii d’émission différents (A2 et B2) pour un modèle 

régional (HadAM3H) l’anomalie de température de 2071-2100 par rapport à celle de 1961-1990 : 

les deux scénarii montrent qu’il y a un réchauffement sur toute l’Europe dans les différentes saisons 

qui varie de 1 à 5.5°C selon la simulation. Le réchauffement simulé est particulièrement marqué en 
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hiver sur l’est de l’Europe et en été sur l’ouest et le sud du continent. Cela est confirmé par Vautard 

et al. (2014) qui a utilisé 15 simulations régionales du projet ENSEMBLES sous le scénario A1B.  

Concernant les précipitations, Vautard et al. (2014) montrent une augmentation significative des 

précipitations sur le nord et le centre de l’Europe en hiver, une augmentation au nord en été 

seulement et une diminution sur le sud et le centre de l’Europe en été. Giorgi (2004b) confirme une 

diminution des précipitations sur la Méditerranée (en accord avec Giorgi 2006) et une augmentation 

sur le nord de l’Europe. La tendance négative des précipitations sur la Méditerranée est retrouvée 

dans différentes études : Philandras et al. 2011 et Sanchez et al. 2004 ont comparé la période 2071-

2100 à celle de 1961-1990 en utilisant des simulations régionales, et Ricard et al. (2009) avec une 

simulation de 1960 à 2099 d’un modèle régional couplé océan-atmosphère. 

Les évolutions de l’occurrence, l’intensité et la durée des évènements extrêmes sur l’Europe sur le 

long terme sont aussi très étudiées, principalement pour les impacts qu’elles peuvent engendrer. A 

partir de 7 simulations régionales différentes du projet PRUDENCE et deux scénarii d’émission 

(A2 et B2) du Groupe d'experts Intergouvernemental sur l'Evolution du Climat (GIEC), Beniston et 

al. (2007) montrent une augmentation (plus du double) du nombre de jours chauds (à plus de 30°), 

une augmentation des évènements intenses de précipitations sur le nord de l’Europe et l’Europe 

centrale et une diminution sur le sud de l’Europe, et une augmentation de l’occurrence des vents 

violents en Europe sur les latitudes au nord de 45°N. Vautard et al. (2014) montrent aussi une 

augmentation des précipitations intenses partout dans toutes les saisons, sauf au sud de l’Europe. Ce 

n’est pas tout à fait en accord avec Drobinski et al. (2016) qui montrent, à partir d’un ensemble de 

simulations MedCORDEX (Ruti et al., 2015) qu’une augmentation de l’intensité des précipitations 

extrêmes est prévue autour du bassin méditerranéen, même dans les régions les plus arides, grâce à 

l’alimentation en eau de la Méditerranée. Il n’existe donc pas de réel consensus sur l’évolution de la 

fréquence et l’intensité des évènements extrêmes sur la région Méditerranée même si une 

augmentation de la variabilité de précipitations, de la durée des saisons chaudes (Giorgi, 2006) et de 

la probabilité d’occurrence des inondations (Gao et al. 2006) sont attendues.  

Cassou et Cattiaux (2016) montrent que dans le scénario RCP8.5 (Representative Concentration 

Pathway) du GIEC (forçage radiatif > 8,5 W.m
-2

 et émissions > 1370 ppm eq-CO2 en 2100), les 

liens entre température et circulation atmosphérique auront tendance à diminuer (2070-2100 

comparé à 1950-2010). Ils montrent également que les mois chauds commencent 10 jours plus tôt 

en 2000 et 20 jours plus tôt en 2100, comparé à 1960, et que ce décalage n’est pas totalement 

expliqué par la variabilité interne du climat. 

Cependant, la réponse au changement climatique de cette région, en termes de température et de 

précipitations, est particulièrement incertaine pour les prochaines décennies, notamment en lien 

avec la forte variabilité interne du climat européen et les difficultés des modèles numériques à 

représenter les processus physiques de petite échelle comme les nuages et les orages (Hawkins and 

Sutton, 2009). Les GCMs, à des résolutions horizontales de l’ordre de 100 km, ne permettent pas de 

bien tenir compte des processus locaux et méso-échelles. Plusieurs projets scientifiques pour l’étude 
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du climat régional ont donc vu le jour et adoptent la méthodologie de descente en échelle sur 

l’Europe et la Méditerranée (e.g. PRUDENCE, Christensen et al. 2007; ENSEMBLES, Van der 

Linden and Mitchell 2009 ; MERCURE, Machenauer et al. 1996 ; CORDEX, Evans, 2011). Lorenz 

et Jacob (2010) montrent que les tendances annuelle et saisonnière de la température de surface 

calculées à partir de 13 simulations régionales en Europe sur 1960-2000 sont sous-estimées par 

rapport aux réanalyses ERA40 et par rapport à des observations (CRU et E-OBS, Earth 

Observations). Les auteurs évoquent comme causes possibles de cette sous-estimation, des 

rétroactions manquantes dans les simulations liées à l’humidité du sol et à la couverture nuageuse. 

Boé et terray (2014) montrent que la divergence des modèles dans la simulation du climat futur sur 

l’Europe est fortement liée à leur dispersion dans la représentation des interactions surface-

atmosphère et température-nuages dans le climat actuel.  

Au cours de cette thèse, je m’intéresse exclusivement à la variabilité de la couverture nuageuse, sa 

représentation dans les simulations et son rôle dans le climat. 

 

1.2. Nuages sur l’Euro - Méditerranée 

1.2.1. Généralités  

1.2.1.1. Définition 

Selon l’atlas international des nuages de l’OMM (1975), « un nuage est un hydrométéore consistant 

en une suspension dans l'atmosphère de minuscules particules d'eau liquide ou de glace, ou des 

deux à la fois, et ne touchant généralement pas le sol ». Il peut aussi contenir des particules liquides 

non aqueuses ou des particules solides provenant, par exemple, de vapeurs industrielles, de fumées 

ou de poussières.  

1.2.1.2. Classification 

Aux latitudes qui nous intéressent, les nuages se situent généralement entre la surface et la 

tropopause. Ils sont classés en 4 grandes catégories selon leur altitude : les nuages hauts (6,5 km et 

plus), les nuages moyens (3,2 km – 6,5 km), les nuages bas (surface – 3,2 km) et les nuages 

verticalement étendus.  

Ils peuvent avoir des aspects différents, selon la taille, la forme, le type et la concentration des 

particules qui les constituent. L’aspect du nuage dépend aussi de la lumière qu’il reçoit et de sa 

position (altitude).  
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Tableau 1.A : Espèces (2
ème

 colonne), variétés (3
ème

 colonne), particularités (4
ème

 colonne) et nuages d’origine (2
ème

 et 

6
ème

 colonne) pour chaque genre de nuage (1
ère

 colonne). (ATLAS INTERNATIONAL DES NUAGES, Volume 1, OMM, 

1975). 
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Les nuages peuvent être classés : (i) par genre: c’est une classification basée sur des formes 

nuageuses caractéristiques et qui ne couvre pas tous les types possibles de nuages. Il existe 10 

genres de nuages (1
ère

 colonne du Tab. 1.A); (ii) par espèce : cette classification est relative à la 

particularité de la forme du nuage. Il existe 14 espèces de nuages (2
ème

 colonne du Tab. 1.A). Les 

espèces s’excluent mutuellement, un genre de nuage ne peut recevoir deux espèces à la fois; (iii) par 

variété: en lien avec l’agencement des éléments macroscopiques du nuage ou au degré de sa 

transparence. Il existe principalement 9 variétés (3
ème

 colonne du Tab. 1.A).  

Les nuages peuvent aussi présenter des particularités supplémentaires (4
ème

 colonne du Tab. 1.A), 

par exemple : Incus est l’enclume de la partie supérieure du cumulonimbus. Ils peuvent aussi être 

accompagnés par des nuages annexes tels que les Pileus (Nuages en forme de bonnet qui se situent 

parfois au sommet des nuages cumuliformes), Velum (voile nuageux horizontalement étendu qui se 

situe au-dessus des nuages cumuliformes) et Pannus (fragments de nuages, parfois en couche, qui 

apparaissent au-dessous d’autres nuages comme les Altocumulus). Ils peuvent aussi se développer à 

partir d’autres nuages existants, soit par une modification majeure du nuage (Mutatus, 5
ème

 colonne, 

Tab.1.A) soit par des extensions autour du nuage (Genitus, 4
ème

 colonne, Tab. 1.A). Les différentes 

propriétés nuageuses sont dues à des processus de formation différents.  

1.2.1.3. Processus de formation 

Les nuages sont formés de gouttelettes d’eau, suite à la condensation de la vapeur d’eau d’une 

masse d’air. En atmosphère saturée, la vapeur d’eau se condense autour de particules solubles 

appelées noyaux de condensation. Ces noyaux peuvent être de différentes origines (minérale, 

industrielle) et jouent le rôle de catalyseurs. La formation d’un nuage peut se faire selon différents 

processus, dont les principaux sont :  

- le refroidissement isobare : ce refroidissement se produit par exemple lors du contact d’une 

masse d’air chaude avec un sol froid. L’air est alors refroidi par contact. Cela peut se 

produire la nuit, à cause du manque de rayonnement solaire, mais aussi sur les côtes. Cela 

peut se traduire par la formation de brouillard, de stratocumulus (Fig. 1.12 b) ou de stratus.   

- le refroidissement par détente adiabatique : il se produit par exemple par soulèvement 

orographique (c’est notamment le mode de formation des nuages lenticulaires, Fig. 1.12c), 

ou par soulèvement frontal quand une masse d’air chaud rencontre une masse d’air froid et 

se soulève donc jusqu’à condensation, ce qui peut créer des cirrus et des nimbostratus.  

- l’apport de vapeur d’eau dans un air proche de la saturation : l’eau peut provenir par 

exemple des surfaces aquatiques (mer, lac) ou des sols saturés en eau, ou de l’advection 

d’air humide. Les nuages qui peuvent se former par ce processus sont généralement les 

brouillards ou les cumulus (Fig. 1.12 a).  

- la convection : le soulèvement de l’air suite au réchauffement du sol par exemple favorise la 

convection d’une parcelle d’air (Cf. Sect. 1.1.1.2c). Quand il y a assez d’humidité dans la 

masse d’air, celle-ci va condenser lorsqu’elle arrivera à l’altitude de sa pression de vapeur 

saturante : elle formera alors, suivant le profil vertical de la température : (i) des 
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cirrocumulus, des altocumulus ou des stratocumulus pour une couche d’air instable peu 

développée verticalement; (ii) des cumulus ou des cumulonimbus pour une instabilité 

convective bien développée verticalement. Les cumulus peuvent aussi se développer en 

cumulonimbus quand leur extension verticale devient importante et la taille des particules 

nuageuses d’eau et de glace devient, par coalescence, plus importante.  

 
Figure 1.12 : Photos de nuages : (a) cumulus fractus ; (b) stratocumulus (© S. A. Eugster), (c) altocumulus lenticularis 

(http://www.public-domain-image.com/) 

Ces processus de formation ont des conséquences sur l’aspect du nuage et ses propriétés 

microphysiques et macro-physiques.  

1.2.1.4. Effet radiatif des nuages 

Les nuages présentent deux effets radiatifs importants et antagonistes qui vont moduler le bilan 

énergétique de la Terre: 

- L’effet albédo ou parasol (Fig. 1.13a) : c’est la partie du rayonnement solaire direct réfléchi 

par les nuages. Les nuages jouent alors le rôle d’un masque pour la surface de la Terre. Cela 

refroidit le sol. Les nuages ayant un effet albédo important sont principalement les nuages 

bas et/ou optiquement épais, qui ont de forts contenus en eau liquide.  

- L’effet de serre (Fig. 1.13b) : le rayonnement solaire visible qui atteint le sol et qui n’est pas 

réfléchi est absorbé à la surface de la Terre et réémis dans les ondes longues vers 

l’atmosphère. Une partie de cette émission infrarouge est alors absorbée par les constituants 

de l’atmosphère, en particulier les nuages, et à son tour réémise et réabsorbée par la surface. 

Cela fait augmenter la température des basses couches. Les nuages hauts, semi-transparents 

et froids, ont un effet de serre important. 
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Figure 1.13 : Schéma explicatif de l’effet radiatif des nuages (a) : dans les ondes courtes ; (b) dans les ondes longues. 

(http://earthobservatory.nasa.gov) 

La quantification de ces deux effets dépend des propriétés macro-physiques (forme, altitude, phase, 

extension horizontale et verticale) et microphysiques (propriétés des particules qui les composent) 

du nuage. Dans les ondes courtes par exemple, un cirrus dont la taille des cristaux est divisée par 

deux (rayon effectif) pour un même contenu en glace, a son effet d’albédo qui augmente de 19% 

(Stephens et al. 1990). Dans les ondes longues, la température de brillance (la température 

qu’émettrait un corps un noir à une luminance donnée) pour un rayon effectif multiplié par 8, 

augmente de 3% (Dubuisson et al. 1996).  

Pour bien comprendre le rôle des nuages, par leur effet radiatif et leur apport en précipitations dans 

le climat régional, il est nécessaire de bien les caractériser sur la région.  

1.2.2. Quels moyens pour caractériser les nuages en Europe ?  

La région Euro - Méditerranée, dont le climat est pourtant très étudié (Sect. 1.1), n’est pas bien 

documentée en termes de couverture nuageuse. Pour connaître le comportement moyen des nuages 

sur l’Europe et comprendre leur rôle, il est nécessaire de disposer des bons outils d’observation et 

de simulation.  

Les observations de nuages sont, sur notre région, très peu exploitées dans un but de documentation 

des nuages. Les nuages ont été caractérisés avec les observations du International Satellite Cloud 

Climatology Project (ISCCP) par Cheruy et Aires (2009) sur l’année 2000. En se basant sur la 

hauteur du sommet du nuage et son épaisseur optique, 6 classes ont été identifiées : les 

stratocumulus, les cumulus, les fronts, les stratus, les cirrus et les nuages multicouches. Cette 

classification a été utilisée pour évaluer la représentation des nuages dans une simulation réalisée 

avec le modèle de l’Institut Pierre Simon Laplace (IPSL) LMDZ. La méthode de classification a 

aussi été utilisée par Chaboureau et Claud (2006) pour caractériser les variabilités spatiale, 

saisonnière et en fonction des régimes de temps des nuages en utilisant des observations du satellite 

TIROS-N Operational Vertical Sounder (TOVS) entre 1987 et 1995. Des travaux utilisent la 

télédétection active pour la caractérisation des nuages sur des cas d’études à partir d’observations au 

sol (e. g. Chiriaco et al.  2006 ; Deleva et Grigorov 2013 ; Schmidt et al. 2013 ; Boutle et al. 2014).  

(a)                                            (b) 
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L’une des approches les plus utilisées sur les dernières décennies est celle de la modélisation 

climatique régionale pour la simulation du climat sur un domaine à aire limitée (Radu 2008 ; 

Barring et Laprise, 2005 ; Giorgi et Bates 1989 ; Dickinson et al. 1989 ; Wang et al. 2004a). Il a été 

prouvé que l’amélioration des simulations à l’échelle régionale, en particulier pour les régions aux 

topographies complexes avec des zones côtières, était possible avec les modèles de climat régional 

(Giorgi 1990 ; Jones et al. 1995). Ces modèles sont très utiles à la compréhension des processus 

climatiques faisant intervenir les nuages et leur effet radiatif et les interactions surface-atmosphère 

(Pan et al. 1995 ; Pal et Eltahir, 2003 ; Bastin et al. 2016 ; Boé et Terray 2014 ; Wang et al. 2004b). 

Le World Climate Research Program (WCRP) a lancé l’initiative CORDEX (Coordinated Regional 

climate Downscaling Experiment, Evans, 2011) dans le but de développer des projections 

climatiques régionales en utilisant la descente en échelle dynamique et statistique en aire limitée sur 

différentes régions du globe, pour compléter ou plutôt affiner les projections climatiques de CMIP5 

(Fifth Coupled Model Intercomparison Project). MedCordex (Ruti et al. 2015) correspond à 

l’initiative CORDEX autour de la Méditerranée, qui comme décrit précédemment, est une région où 

les processus couplés et les interactions d’échelle jouent un rôle très important du fait de la 

complexité du terrain. Le but de MedCordex est : (i) de tenir compte des différentes composantes 

du système climatique en développant des modèles couplés (atmosphère, océan, surface 

continentale, hydrologie, bio-géochimie), (ii) de comprendre l’évolution du climat (passé et 

tendances) pour développer des projections fiables et précises à haute résolution (iii) et d’exploiter 

les observations sol et satellites pour l’évaluation des processus climatiques (Ruti et al. 2015). 

Il existe en effet un grand besoin d’évaluation et d’amélioration des simulations sur la région Euro - 

Méditerranée : le climat dans cette zone a une forte variabilité interne, due aux différents flux 

synoptiques qui l’influencent (Sect. 1.1.1) et aux processus locaux qui s’y développent (Mariotti et 

al. 2015). Cette variabilité interne est la principale source d’incertitudes (par rapport aux 

incertitudes dues aux modèles et aux scénarii) dans la prédiction du climat à l’échelle de 20 ans 

(Hawkins et Sutton, 2009). 

La structure verticale des nuages sur l’Europe n’a été que très peu évaluée dans les simulations 

régionales, en général sur des périodes courtes ou des zones assez restreintes : Chepfer et al. (2007) 

et Chiriaco et al. (2006) ont évalué la représentation des nuages sur deux mois (octobre-novembre 

2003) dans des simulations régionales du MM5 (fifth-generation Pennsylvania State University–

NCAR Mesoscale Model) avec des observations du lidar (Light Detection And Ranging) spatial 

ICESat (Ice, Cloud and Land Elevation Satellite) et des observations lidar et radar (RAdio 

Detection and Ranging) du SIRTA. Cette évaluation montre que la simulation reproduit 

l’occurrence moyenne des nuages et le contenu en eau liquide mais sous-estime les nuages fins et 

surestime les nuages hauts plus épais et le contenu en glace et en neige. Chaboureau et al. (2012) 

ont évalué la représentation de la structure verticale des nuages convectifs sur l’ouest de l’Europe 

dans le modèle régional  Non-Hydrostatic MESOscale atmospheric model (Meso-NH) avec les 

observations du Cloud-Aerosol Lidar with Orthogonal Polarization (CALIOP) sur une trace du 
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satellite (au 1
er

 août 2007). Ils montrent que le modèle reproduit les structures observées sur la trace 

de CALIPSO aux bonnes latitudes mais à des altitudes plus élevées. Bastin et al. (2016) ont évalué 

la représentation des nuages dans une simulation MedCordex réalisée avec le modèle WRF 

(Weather Research and Forecast Model; Skamarock and Klemp 2008) en utilisant notamment les 

observations lidar du SIRTA sur 2003-2011. Ils montrent un fort déficit des nuages bas dans le 

modèle. Roeberling et Meijgaard (2009) ont évalué la représentation des nuages dans la simulation 

régionale Regional Atmospheric Climate Model Version (RACOM2) avec des observations in-situ 

radar et lidar aux Pays-Bas, en France et en Angleterre sur la période 15 mai au 15 septembre 2004.  

Une grande partie de cette thèse documente la variabilité des nuages sur les 3 dimensions en Europe 

et évalue leur représentation dans une simulation régionale de MedCordex sur plusieurs années 

(Chakroun et al. 2016 ; Cf. Sect. 3). Ce travail est possible aujourd’hui grâce à la disponibilité de 

mesures spatiales actives à l’échelle globale permettant justement de caractériser la structure 

verticale de l’atmosphère, une composante dimension importante pour retrouver les propriétés 

microphysiques et macro-physiques nuageuses (Cf. Sect. 2.1.1.1).  

1.2.3. Rôle des nuages dans le climat  

1.2.3.1. Nuages et précipitations 

Les nuages ont aussi un rôle important dans le climat régional par leur apport en précipitations. Les 

précipitations sur la région Euro–Méditerranée présentent des structures très variables selon les 

zones. Nous avons vu en particulier (Sect. 1.1) que la Méditerranée, source de chaleur et 

d’humidité, était associée à des évènements extrêmes liés aux précipitations tels que les inondations 

(e.g. Tarolli et al. 2012) malgré le faible taux moyen de précipitations induisant des évènements de 

sécheresse (e.g. Hoerling et al. 2012). La caractérisation du cycle hydrologique sur la méditerranée 

dans le programme Hydrological cycle in the Mediterranean Experiment (HYMEX) est 

particulièrement motivée par la présence de ces évènements extrêmes qui impliquent des pertes 

humaines et économiques (Drobinski et al. 2014) et l’étude des processus favorisant la formation, le 

maintien et la désagrégation des nuages convectifs et des précipitations associées par exemple dans 

ce genre d’évènements est une étape nécessaire à leur compréhension et l’amélioration de leur 

prévision. L’un des paramètres intéressants à étudier est celui de l’efficacité des précipitations. Ce 

paramètre est fortement lié aux propriétés microphysiques du nuage ainsi qu’aux processus du cycle 

de l’eau impliquant la vapeur d’eau sur de plus grandes échelles (Sui et al. 2007). L’efficacité des 

précipitations est nécessaire dans la prévision des évènements de pluie extrême (Doswell et al. 

1996) mais aussi dans la compréhension de la rétroaction des nuages dans le climat futur.  

1.2.3.2. Nuages et température  

Les nuages ont un effet radiatif important (Cf. Sect. 1.2.1.4). Certains nuages peuvent avoir à la fois 

de forts effets de serre et d’albédo : c’est le cas du cumulonimbus par exemple. A cause de son 

extension verticale, le sommet du nuage est très haut et froid et il y a moins de flux radiatif sortant 
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dans les ondes longues que s’il n’y avait pas de nuages : cela traduit un effet de serre important. 

Mais pour le nuage qui a une très forte épaisseur optique, le flux solaire réfléchi vers l’espace est 

très important. Le bilan radiatif des nuages convectifs est souvent difficile à quantifier. L’estimation 

des effets de serre et d’albédo est souvent quantifiée par les variables CRE (Cloud Radiative Effect) 

dans les ondes courtes (ShortWave, SW) et dans les ondes longues (LongWave, LW) qui est définie 

comme étant la différence entre le flux radiatif en ciel clair et le flux radiatif en ciel total (nuageux 

et clair) (Cf. Sect. 2.1.1.2). 

Les nuages, par leur effet radiatif, peuvent participer à des anomalies de température en Europe. 

Chiriaco et al. (2014), en utilisant des observations de CALIPSO (Cloud Aerosol Lidar and Infrared 

Pathfinder Satellite Observations) et de l’observatoire du Site Instrumental de Recherche par 

télédétection Atmosphérique (SIRTA), et une simulation WRF/MedCORDEX, montrent que 

l’anomalie positive de température de Juillet 2006 est corrélée avec un déficit de nuages bas : ce 

mois chaud est associé à un excès de flux solaire qui atteint la surface et amplifie l’anomalie de 

température de surface. De même, Rebetez et al. (2004), Ferranti et Viterbo (2006) et Black et al. 

(2004) s’accordent sur le fait que la situation anticyclonique qui a persisté pendant la canicule d’été 

de 2003 en Europe a engendré une anomalie très importante en ciel clair et en flux radiatifs 

descendants. Cette anomalie de nuages a contribué à la sécheresse des sols sur le continent. Dai et 

al. (1999) et Jones (1995) identifient le rôle des nuages dans la réduction de la variation diurne de la 

température de surface (soit la différence entre la température minimale et la maximale), en 

particulier les nuages bas qui réduisent la température maximale du jour. Vautard et al. (2007) et 

Shär et al. (1999) évoquent une rétroaction positive dans la relation température-nuages qui 

s’installe en été pendant les canicules où non seulement le manque de nuages contribue à la 

sécheresse du sol par le flux descendant et le manque de précipitations, mais en plus un sol sec 

inhibe la formation des nuages convectifs, ce qui contribue à son tour à une augmentation de 

l’évapotranspiration.   

1.2.3.3. Climat futur 

Les nuages ont un rôle important dans la variabilité du climat régional et donc sur son évolution 

future. Sous forçage externe, telle que des émissions de gaz à effet de serre (CO2 principalement), 

les nuages vont évoluer. Le changement climatique implique des changements sur différentes 

échelles ayant un impact sur les nuages puis sur les rétroactions associées : 

- Un changement du climat à grande échelle : les nuages en Europe sont modulés au premier 

ordre par la circulation des flux atlantiques. Une migration de ces flux vers le nord due au 

changement climatique comme simulé par différents scénarii du GIEC (Fierson et al. 2007, 

Lu et al. 2007 et 2008) déplacera aussi les fronts de nuages qui viennent de l’Atlantique 

(Boucher et al. 2013).   

- Le changement des paramètres de grande échelle change inévitablement le climat local. Par 

exemple, certains scénarii montrent une diminution du gradient de température entre la mer 

et le continent (Cassou et Cattiaux, 2016). Cela peut impliquer l’atténuation ou la disparition 
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des flux de terre/mer sur certaines périodes de l’année et donc une atténuation des 

mouvements ascendants au niveau des fronts liés à ces circulations thermiques. Cette 

évolution du climat local se traduit aussi par un changement dans la structure nuageuse. 

Dessens et Bücher (1995) étudiant l’évolution des nuages sur la période 1882-1984 à partir 

de données journalières de nébulosité sur le pic du midi, évoquent une tendance positive de 

l’humidité et de la couverture nuageuse.  Un air plus chaud est en effet capable de contenir 

plus de vapeur d’eau avant de condenser, ce qui modifie la formation des nuages. 

- A l’échelle microphysique, pour qu’il y ait formation des gouttelettes, les processus de 

condensation et de nucléation dépendent de la température de la masse d’air, de la vapeur 

d’eau qu’elle contient mais aussi des aérosols présents dans l’atmosphère. La taille et la 

concentration des hydrométéores dans un nuage peuvent changer en fonction du type 

d’aérosols présents dans l’atmosphère et de leur taille. Dans un contexte de changement 

climatique, la température de l’atmosphère augmentant, on peut aussi trouver des nuages 

d’eau liquide plus hauts dans l’atmosphère, ce qui modifie l’effet radiatif total.  

Caractériser la réponse des nuages face au changement climatique est nécessaire pour pouvoir 

évaluer leur rétroaction sur le climat. Un changement de l’altitude, de l’épaisseur optique ou de 

l’occurrence des nuages peut changer le bilan radiatif à l’échelle globale et régionale (Schneider et 

Dickinson, 1974). Zelinka et al. (2012) montrent que le forçage radiatif des nuages aux moyennes 

latitudes dans les ondes courtes est lié au premier ordre à l’occurrence des nuages alors que le 

forçage dans les ondes longues dépend aussi de l’altitude et peut-être (confiance faible) de 

l’épaisseur optique. La rétroaction des nuages sur le climat est potentiellement importante (Boucher 

et al. 2013).  Dans son dernier rapport (AR5, chapitre 7, Boucher et al. 2013), le GIEC résume les 

changements attendus dans les nuages face au réchauffement climatique dans la figure 1.15. Sur 

l’Europe, l’altitude des nuages hauts pourrait monter ce qui aurait pour conséquence une 

augmentation de l’effet de serre des nuages et l’augmentation de la température de surface.  Les 

modèles ont tendance à simuler moins de nuages moyens dans un climat chaud et ne montrent pas 

un signal marqué par rapport à l’évolution des nuages bas. Néanmoins, l’incertitude sur la 

représentation des nuages dans le climat actuel est déjà très importante (e.g. Arakawa, 1975, 2004; 

Charney et al., 1979; Cess et al., 1989; Randall et al., 2003; Bony et al., 2006) donc celle sur le 

climat futur l’est encore plus. 



Chapitre 1: Contexte scientifique de l’étude: les nuages et le climat en Europe  

37 
 

 

 

 

 
Figure 1.14 : Illustration de la réponse des nuages au réchauffement climatique en fonction des latitudes: en rouge les 

changements associés à des rétroactions positives importantes et un degré de confiance élevé. En gris, changements 

dont les rétroactions sont faibles et/ou incertaines. Le trait gris épais indique le niveau de la tropopause et le discontinu 

indique le niveau de fusion. Le cadre vert indique les moyennes latitudes, où se trouve la région d’étude. (GIEC, AR5, 

Chapter 7, Fig. 7.11) 

Il faut noter que la plupart des études qui évaluent la réponse des nuages au changement climatique 

considèrent des grandeurs nuageuses intégrées comme la couverture nuageuse ou les flux radiatifs 

(e.g. Giorgi et al., 2004b ; Boé et Terray, 2014 ; Rojas et al., 2013), et ne tiennent pas compte de la 

structure verticale des nuages: Henderson-Sellers (1986) montre, dans le but de comprendre 

l’évolution des nuages dans un climat chaud, une augmentation générale de la couverture nuageuse 

sur l’ouest de l’Europe en comparant une période froide (1901-1920) à une période chaude (1934-

1953). Cette étude a été faite en utilisant des archives reportant la nébulosité sur différentes stations 

d’observation météorologiques en Europe. Boé et Terray (2014), à partir de simulations régionales 

du projet ENSEMBLES et en comparant la période 2031-2050 à celle de 1961-1990, montrent que 

les modèles qui ont une anti-corrélation plus forte entre la couverture nuageuse et la température de 

surface sur le continent en climat actuel ont tendance à simuler une plus forte diminution de la 

couverture nuageuse dans le futur. Vautard et al. (2014) montre une diminution des nuages sur le 

sud/centre de l’Europe en été. Il explique que cela peut être lié à une surestimation de 

l’évapotranspiration de printemps qui augmente le flux de chaleur sensible et contribue à la 

sécheresse des sols en été. Le manque de source d’humidité devient donc défavorable à la formation 

de nuages. 

Chepfer et al. (2014) montrent, en utilisant des observations du lidar spatial CALIPSO et deux 

scénarii futurs, que la structure verticale des nuages est plus sensible à la variabilité du climat que 

les grandeurs verticalement intégrées. Bien que ma thèse ne traite pas des projections futures du 

climat, il est nécessaire d’insister sur l’importance de tenir compte de la structure verticale de 

l’atmosphère pour comprendre le rôle des nuages dans la variabilité du climat. 

 

Conclusion 

La compréhension du climat Euro-Méditerranéen, complexe par sa position et sa topographie, ainsi 

que son évolution et le rôle particulier des nuages nécessitent des outils d’observations et de 
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modélisation suffisamment précis pour les échelles qui nous intéressent, et couvrant des périodes 

suffisamment longues pour étudier la variabilité. Dans le chapitre suivant, les outils adaptés à ces 

questions et ces échelles que j’ai choisi d’utiliser pour cette thèse sont présentés. Ces outils seront 

utilisés par la suite afin de : 

- caractériser la variabilité des nuages sur la région horizontalement et verticalement, en 

fonction des saisons, des années et des régimes de temps.  

- évaluer la représentation des nuages et des flux radiatifs dans des simulations régionales. 

- comprendre le rôle des processus nuages-surface dans une anomalie de température. 
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Introduction 

Pour répondre aux questions scientifiques présentées précédemment, des observations satellitales, 

des observations issues d’un site d’observations en région parisienne et des simulations régionales 

sont utilisées: elles sont présentées dans la 1
ère

 partie de ce chapitre. La 2
ème

 partie présente les 

méthodes utilisées.  

Plus particulièrement, mon travail sur les jeux de données et les méthodes a été de : 

- calculer des fractions nuageuses à partir des produits GOCCP des observations d’un lidar 

spatial à la bonne résolution (20 × 20 km² et 2°× 2°) et sur les bonnes périodes (jours, 

saisons et régimes de temps) selon les besoins de la thèse (Sect. 2.1.1.b).  

- adapter les résolutions verticale (interpolation) et horizontale (extraction suivant la trace du 

satellite) de la simulation à celles des observations (Sect. 2.2.1). 

- calculer à partir de la simulation, le signal lidar correspondant, en utilisant un simulateur 

lidar déjà existant et développé dans le cadre de COSP (Chepfer et al. 2008), puis adapté à la 

simulation régionale utilisée ici (Sect. 2.2.1). 

- calculer les profils de fraction nuageuse à partir des profils lidar simulés sur 20 × 20 km² sur 

les bonnes périodes (jours, saisons et régimes de temps) (Sect. 2.2.1). 

- traiter la question d’échantillonnage du satellite qui consiste à estimer les biais dus au 

nombre limité de passages du satellite sur le domaine à une échelle spatio-temporelle 

donnée (Sect. 2.2.2). 

- extraire les flux radiatifs des simulations au niveau du SIRTA 

- calculer des fractions nuageuses par couche pour chaque modèle utilisé. 

 

2.1. Jeux de données 

2.1.1. Observations satellite 

La dernière décennie a été marquée par le lancement de plusieurs missions spatiales dédiées à 

l’observation de l’atmosphère terrestre et le cycle de l’eau, dont une constellation de satellites à 

orbite polaire, l’A-train. Ces satellites, permettant des mesures simultanées de l’atmosphère, se 

complètent par les différentes méthodes d’observations passives et actives. 

2.1.1.1. Mesures actives : le lidar CALIOP 

Un instrument de télédétection active tel que le lidar (LIght Detection And Ranging) ou le 

radar (RAdio Detection And Ranging) est un instrument qui envoie une onde électromagnétique 

dans l’atmosphère (onde laser pour le lidar et radio pour le radar) qui, après interaction avec les 

composantes de l’atmosphère, absorption et diffusion avec les particules notamment des nuages, est 

récupérée par un télescope. La distribution verticale des nuages peut être reconstruite alors par cette 

technique : à partir du temps de récupération de l’onde envoyée et connaissant la célérité de la 
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lumière la distance traversée par l’impulsion peut être déduite (𝑧 =  
𝑐.∆𝑡

2
, z étant la distance 

traversée, c la célérité de la lumière et ∆𝑡 la durée entre l’envoi et la récupération de l’impulsion 

électromagnétique). Depuis 2006 et jusqu’à aujourd’hui, deux satellites de mesures actives, 

CloudSat avec son radar Cloud Profiling Radar (CPR) et CALIPSO (Cloud Aerosol Lidar and 

Infrared Pathfinder Satellite Observations) avec son lidar CALIOP (Cloud-Aerosol LIdar with 

Orthogonal Polarization), donnent des mesures précises sur la distribution verticale des nuages à 

l’échelle globale. 

a. Présentation de l’instrument 

CALIPSO (Fig. 2.1a) est un satellite héliosynchrone qui vole depuis Avril 2006 à 705 km d’altitude 

au sein de l’A-train, une constellation de satellites dédiés à l’étude de l’atmosphère de la Terre. Ce 

satellite est un projet de collaboration entre le Centre National d’Etudes Spatiales (CNES) et 

la  National Aeronautics and Space Administration (NASA). CALIOP est un lidar à deux longueurs 

d’ondes (1064 et 532 nm) embarqué à son bord et qui fournit une information verticale de haute 

résolution sur les nuages. Le laser envoyé, pulsé à une fréquence de 20 Hz, interagit avec les 

molécules et particules de l’atmosphère (Fig. 2.1b). Les photons rétrodiffusés sont alors récupérés 

par un télescope de diamètre 1m. Le signal mesuré est l’ATB (ATtenuated Backscattered 

signal) c’est-à-dire le signal rétrodiffusé par les molécules et les particules atmosphériques.  

Les observations lidar mesurent de façon précise le colonne atmosphérique, qu’elle contienne des 

nuages ou pas. Ces mesures sont destinées à la caractérisation de la structure verticale des nuages à 

l’échelle globale (e.g. Massie et al., 2010; Naud et al., 2010; Wu et al., 2011; Nair and Rajeev 2014) 

et l’évaluation de leur représentation dans différentes simulations (e.g. Chepfer et al., 2008; 

Ahlgrimm and Köhler, 2010; Cesana and Chepfer, 2012; Konsta et al., 2012; Huang et al., 2014; 

Nam et al., 2014; Miller et al., 2014; Wang et al., 2014). Dans cette thèse, ces observations sont 

utilisées pour caractériser la structure verticale des nuages sur l’Euro-Méditerranée et pour évaluer 

sa représentation dans une simulation régionale.  

 

Figure 2.1: (a) Illustration du satellite CALIPSO dans l’A-train orbitant autour de la Terre (© NASA Langley Research 

Center ; http://www.nasa.gov/). (b) schéma simplifié du fonctionnement d’un lidar (© CNES ; www.calipso.cnes.fr).  
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Dans cette étude, le faisceau à 532 nm est utilisé. Cette longueur d’onde étant dans le visible, la 

détection des nuages pendant le jour est affectée par le rayonnement solaire (Winker et al. 2009). 

Seuls les profils de nuit sont donc considérés afin de minimiser le bruit. Ceci correspond à des 

passages sur la région d’étude entre 23 UTC et 3 UTC. Les résultats peuvent être différents pour les 

nuages de jour, en particulier pour les nuages bas (z < 3.2 km ou P > 680 hPa) qui ont un cycle 

diurne important. La résolution verticale de CALIOP est de 30 m entre le sol et 8.2 km d’altitude et 

60 m au-dessus de 8.2 km. Sa résolution horizontale est de 330 m et le diamètre du faisceau au sol 

est autour de 70m. 

La Fig. 2.2 montre le nombre de passages du satellite la nuit pendant l’été 2008 (JJA : Juin, juillet et 

août) sur une grille de résolution horizontale de 20×20 km² (résolution de la simulation utilisée dans 

cette étude et qui sera présentée dans Sect. 2.1.2). A cette résolution, certains pixels ne sont jamais 

survolés par le satellite alors que d’autres sont survolés de 3 à 6 fois en moyenne sur la saison.  

 
Figure 2.2: Nombre de passages de CALIPSO sur la région Euro-Méditerranée à 20x20 km² pendant JJA 2008. 

b. Jeux de données utilisés 

Les produits utilisés pour cette étude sont les GCM Oriented Calipso Cloud Product (GOCCP, 

Chepfer et al. 2010), initialement développés dans le but d’obtenir des données comparables aux 

sorties des modèles de circulation générale. Ils sont ici adaptés à notre modèle régional. L’un des 

produits utilisé dans cette étude est le rapport de diffusion (SR, Scattering Ratio) qui exprime la 

contribution des particules de l’atmosphère (eau condensée ou aérosols) au signal lidar. Il est défini 

par : 

𝑆𝑅(𝑧) =
𝐴𝑇𝐵𝑡𝑜𝑡(𝑧)

𝐴𝑇𝐵𝑚𝑜𝑙(𝑧)
   (Équation 2.1) 

Où ATBmol et ATBtot sont respectivement le signal rétrodiffusé moléculaire (en absence de 

particules) et le signal rétrodiffusé total (moléculaire et particulaire). En cas d’absence de nuages ou 

d’aérosols, ATBtot = ATBmol et SR(z) = 1.  
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ATBtot et ATBmol sont moyennés verticalement pour obtenir des valeurs de SR sur 40 niveaux 

(Chepfer et al. 2008 et 2010) à une résolution typique des GCM autour de 480 m. Ils sont donnés 

par les équations (2.2) et (2.3):  

𝐴𝑇𝐵𝑚𝑜𝑙(𝑧)  =   𝛽𝑠𝑐𝑎,𝑚𝑜𝑙(𝑧). 𝑒
−2𝜂 ∫  𝛼𝑠𝑐𝑎,𝑚𝑜𝑙(𝑧).𝑑𝑧

𝑧

𝑧𝑇𝑂𝐴    (Équation 2.2) 

𝐴𝑇𝐵𝑡𝑜𝑡(𝑧)  =  (𝛽𝑠𝑐𝑎,𝑝𝑎𝑟𝑡(𝑧)  +  𝛽𝑠𝑐𝑎,𝑚𝑜𝑙(𝑧)). 𝑒
−2𝜂 ∫ (𝛼𝑠𝑐𝑎,𝑝𝑎𝑟𝑡(𝑧) + 𝛼𝑠𝑐𝑎,𝑚𝑜𝑙(𝑧)).𝑑𝑧

𝑧

𝑧𝑇𝑂𝐴  

(Équation 2.3) 

βsca,part, βsca,mol sont les coefficients lidar de rétrodiffusion (m
-1

.sr
-1

) et αsca,part and αsca,mol les 

coefficients d’atténuation (m
-1

) respectivement pour les particules (eau condensée ou aérosols) et les 

molécules.  

η est le coefficient de rétrodiffusion multiple. Il dépend des caractéristiques du lidar ainsi que de la 

taille, la forme et la concentration des particules. Il vaut environ 0.7 pour CALIPSO (Winker et al., 

2003; Chepfer et al., 2008).  

Tableau 2.B : Seuils de SR pour la détection nuageuse 

 

 

 

 

 

 

La détection nuageuse pour chaque profil et chaque niveau est basée sur des seuils de SR qui ont été 

utilisés dans les études de Chepfer et al. (2008, 2010). Ces seuils sont résumés dans le Tab. 2.A. Un 

signal totalement atténué signifie que tous les photons émis par le lidar ont été diffusés par les 

couches au-dessus, et un signal non classé est lié à une présence de particules qui peuvent être des 

aérosols ou des nuages optiquement fins.   

DETECTION SEUILS DE SR 

totalement atténué SR (z) < 0.01 

absence de nuage 0.01 < SR (z) ≤ 1 

non classé 1.2 < SR(z) < 5 

nuage 5 ≤ SR(z) 
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Figure 2.3: Illustration de deux profils de SR en fonction de l’altitude 

La Fig. 2.3 est une illustration de deux profils de SR (z) subjectivement choisis. Le trait vertical noir 

indique le seuil de détection nuageuse de 5. Au-dessus de 10 km, les deux profils indiquent une 

absence de nuages (SR(z) autour de 1). Des nuages hauts (z > 6.5 km ou P < 440 hPa) sont détectés 

pour les deux profils entre 8 et 10 km : le profil bleu atteint une valeur de SR(z) = 8 alors que le 

profil rouge atteint une valeur de 18. Ces valeurs de SR dépendent des propriétés microphysiques 

du nuage et de son épaisseur optique. Le signal est alors complétement atténué pour le profil rouge 

en dessous de 7 km (SR(z) est presque nul) alors que le signal du profil bleu permet encore de 

détecter des nuages bas (z < 3.2 km  P > 680 hPa) autour de 2 km.  

A partir des valeurs de SR, on peut calculer un profil de fraction nuageuse (CF, Cloud Fraction). 

CF(z) est le pourcentage, dans un pixel,  des profils nuageux (SR (z) ≥ 5) par rapport au nombre 

total des profils qui ne sont pas totalement atténués (SR(z) ≥ 0.01) (Chepfer et al. 2010). La fraction 

nuageuse est alors calculée sur un nombre plus réduit de profils (Sect. 2.1.2) mais le calcul n’est pas 

biaisé par le nombre de profils totalement atténués. La CF des produits GOCCP est calculée sur des 

pixels de résolution de 1°×1° et plus. Pour cette thèse, à partir des profils de SR à une résolution de 

330 m, de nouveaux profils de CF sont calculés sur une grille de 20 x 20 km² de résolution 

horizontale et sur 34 niveaux verticaux du sol jusqu’à 16 km.  

Les observations GOCCP seront utilisés par la suite pour caractériser la variabilité des nuages sur la 

région et évaluer la représentation des nuages dans la simulation.  

2.1.1.2. Mesures passives : le radiomètre CERES 

Les instruments de télédétection passive tels que les radiomètres ou les spectromètres analysent le 

rayonnement transmis ou réfléchi par l’atmosphère terrestre. La densité d’énergie radiative peut être 

mesurée à une longueur d’onde donnée. La grandeur mesurée est verticalement intégrée. Mais les 
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instruments possèdent généralement plusieurs canaux de détection à différentes longueurs d’onde 

dont le couplage permet de reconstruire une information sur l’altitude. Des capteurs passifs sont 

présents sur l’A-train, dont le radiomètre Clouds and the Earth's Radiant Energy System (CERES) 

et le spectroradiomètre Moderate-Resolution Imaging Spectroradiometer (MODIS) présents sur le 

satellite AQUA, lancé en 2002, qui documentent principalement les nuages et les flux radiatifs au 

sommet de l’atmosphère. 

a. Présentation de l’instrument 

CERES (Wielicki et al. 1996) est un instrument spatial qui fait partie du système d’observations de 

la Terre de la NASA. Le premier CERES a été embarqué sur la plateforme TRMM (Tropical 

Rainfall Measurement Mission) en décembre 1997. Par la suite, deux CERES ont été embarqués à 

bord du satellite Terra début 2000. Les données utilisées dans cette étude viennent des deux derniers 

CERES à bord du satellite Aqua (avec cinq autres instruments), un satellite de l’A-train (même 

orbite que CALIPSO, Fig. 2.4). Aqua a été lancé en mai 2002 pour l’étude du cycle de l’eau 

terrestre. CERES est un radiomètre à 3 canaux, qui mesure le rayonnement solaire réfléchi (0.3 – 5 

μm), le rayonnement émis par la Terre (8 – 12 μm) et le rayonnement total (0.3 – 100 μm). Ceci 

permet d’estimer le cycle d’énergie global de la Terre ainsi que le rôle des nuages en y associant les 

observations MODIS par exemple.   

 
Figure 2.4: Illustration de CERES sur Aqua sur l’A-train. (© CNES) 

b. Jeux de données utilisés 

Les produits utilisés dans cette thèse sont les données SSF1deg (Single Scanner Footprint). Il s’agit 

de données horaires et journalières disponibles sur une grille de 1°×1°. Les données SSF1deg 

utilisés ici sont principalement les flux sortants au sommet de l’atmosphère (TOA, Top Of 

Atmosphere) qui sont des grandeurs mesurées par les radiomètres, dans les ondes courtes (SW) et 

dans les ondes longues (LW) et les flux de surface qui sont des grandeurs calculées à partir des 
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observations TOA en utilisant la méthode de multiplicateurs de Lagrange (méthode d’optimisation 

mathématique où il faut satisfaire des contraintes) en prenant en compte la composition de 

l’atmosphère (Kato et al. 2013). Ces données contiennent les variables SWciel total et LWciel total qui 

sont respectivement les flux SW et LW au sommet de l’atmosphère pour tous les cas. Elles 

contiennent également les variables SWciel clair et LWciel clair qui sont les flux au sommet de 

l’atmosphère pour les cas de ciel clair (défini à partir d’un masque nuageux utilisant MODIS, ceres-

tool.larc.nasa.gov). L’algorithme ne remplit pas les valeurs de SWciel clair et LWciel clair sur les pixels 

où il n’y a pas de mesures de ciel clair, notamment sur les régions où il y a une forte persistance des 

nuages.  

J’ai calculé à partir de ces flux deux variables :  

- L’effet radiatif des nuages (CRE, Cloud Radiative Effect) au TOA, déduit des flux sortants 

au TOA, et défini par :  

 𝐶𝑅𝐸 = (𝑆𝑊𝐶𝑖𝑒𝑙 𝑐𝑙𝑎𝑖𝑟 + 𝐿𝑊𝐶𝑖𝑒𝑙 𝑐𝑙𝑎𝑖𝑟) − (𝑆𝑊𝐶𝑖𝑒𝑙 𝑡𝑜𝑡𝑎𝑙 + 𝐿𝑊𝐶𝑖𝑒𝑙 𝑡𝑜𝑡𝑎𝑙)         (Équation 2.4) 

Ou encore par :  𝐶𝑅𝐸 =  𝐶𝑅𝐸𝑆𝑊 + 𝐶𝑅𝐸𝐿𝑊  

Avec :  

 𝐶𝑅𝐸𝑆𝑊 = 𝑆𝑊𝐶𝑖𝑒𝑙 𝑐𝑙𝑎𝑖𝑟 − 𝑆𝑊𝐶𝑖𝑒𝑙 𝑡𝑜𝑡𝑎𝑙   (Équation 2.5) 

 𝐶𝑅𝐸𝐿𝑊 = 𝐿𝑊𝐶𝑖𝑒𝑙 𝑐𝑙𝑎𝑖𝑟 − 𝐿𝑊𝐶𝑖𝑒𝑙 𝑡𝑜𝑡𝑎𝑙   (Équation 2.6) 

 

- Le flux net de surface dans les ondes courtes et dans les ondes longues (𝚽𝒏𝒆𝒕) déduit des 

flux de surface. Il est défini par :  

 𝛷𝑛𝑒𝑡 = ( 𝐿𝑊 ↓  +𝑆𝑊 ↓ ) − (𝐿𝑊 ↑  +𝑆𝑊 ↑)      (Équation 2.7) 

Avec : 𝐿𝑊 ↓ et 𝐿𝑊 ↑  : Flux LW à la surface, respectivement, descendant et montant. 

Et 𝑆𝑊 ↓ et 𝑆𝑊 ↑  : Flux SW à la surface, respectivement, descendant et montant. 

Le flux net peut aussi s’écrire :  

 𝛷𝑛𝑒𝑡 =  𝛷𝑛𝑒𝑡_𝑆𝑊 + 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝐿𝑊  

Avec :  

 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝑆𝑊 = 𝑆𝑊 ↓ −𝑆𝑊 ↑   (Équation 2.8) 

 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝐿𝑊 = 𝐿𝑊 ↓ −𝐿𝑊 ↑   (Équation 2.9) 

Ces flux seront particulièrement utilisés dans le chapitre 4 de cette thèse, portant sur l’étude du rôle 

des nuages dans l’anomalie de température de l’hiver 2007, et dans le chapitre 5 pour évaluer la 

représentation des flux radiatifs dans différentes simulations.   
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2.1.2. Observations sol: SIRTA-ReOBS 

Des observations sol sont utilisées pour la mesure de flux radiatifs au niveau de la surface. Les 

observations sont collectées sur le Site Instrumental de Recherche par Télédétection Atmosphérique 

(SIRTA, Haeffelin et al. 2005) qui se trouve à 20 km au sud-ouest de Paris, à 160m d’altitude à 

2.2°E et 48.7°N.  

Les flux radiatifs descendants et montants au niveau de la surface sont mesurés à partir d’une 

station de radiomètres, qui fait partie du réseau BSRN (The Baseline Surface Radiation Network, 

Ohumra et al. 1998), le réseau international pour la mesure de flux radiatifs sur différentes stations 

dans le globe de façon cohérente et uniforme. La station de radiomètres est composée : (i) d’un 

pyrhéliomètre qui mesure le rayonnement solaire direct entre 0.3 et 4 µm, (ii) d’un pyrnaomètre qui 

mesure le rayonnement solaire diffusé par l’atmosphère (0.3- 4 µm) et (iii) d’un pygromètre qui 

mesure le rayonnement infrarouge descendant à la surface (4 – 40 µm). 

Les données utilisées ici sont les données SIRTA-ReOBS. Les données collectées au SIRTA depuis 

2003 sont harmonisées et moyennées toutes les heures (Chiriaco et al. 2015, Cheruy et al. 2013) de 

manière cohérente avec un contrôle qualité renforcé. Le projet SIRTA-ReOBS est présenté sur la 

page internet http://sirta.ipsl.polytechnique.fr/sirta.old/reobs.html, et les données y sont disponibles. 

Le flux descendant SW en ciel clair est estimé selon la méthode de Long et Ackerman (2000) : 

après identification de cas de ciel clair de référence, la mesure de rayonnement associée sert à 

définir des fonctions empiriques du rayonnement en ciel clair. Ces références sont alors utilisées 

pour estimer le flux ciel clair dans tous les cas, en tenant compte de l’angle solaire zénithal, sous 

l’hypothèse que l’épaisseur optique des aérosols est constante. Le flux descendant LW en ciel clair 

est quant à lui calculé à partir de la température de surface et des mesures d’humidité suivant la 

méthode de Long et Turner (2008). L’erreur moyenne sur les valeurs de ciel clair est de l’ordre de 

1% (Cheruy et al. 2013).  

2.1.3.  Simulations 

2.1.3.1. Simulation WRF/ MedCordex 

Une simulation de 23 ans utilisant le modèle WRF version 3.1.1 développé aux Etats-Unis au 

National Center for Atmospheric Research (NCAR; Skamarock and Klemp 2008) a été réalisée par 

l'IPSL (Institut Pierre Simon Laplace) sur le bassin Méditerranéen à la résolution 20 × 20 km² dans 

le cadre du Coordinated Regional climate Downscaling Experiment sur la Méditerranée (Med-

CORDEX ; Giorgi et al. 2009, Ruti et al. 2015) et du programme HYMEX (Hydrological Cycle in 

Mediterranean EXperiment; Drobinski et al. 2014).  
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Figure 2.5 : Domaine de MedCordex. (www.medcordex.eu) 

La simulation est forcée par les réanalyses d’ERA-Interim (Dee et al. 2011) sur la période 1989-

2011. Il existe dans le modèle 28 niveaux-sigma sur la verticale. Un ensemble complet de 

paramétrisations physiques est utilisé pour résoudre les processus sous-mailles: le schéma 

microphysique Single-Moment 5-class (WSM5; Hong et al. 2004), le schéma convectif Kain-

Fritsch (Kain 2004) qui est un schema en flux de masse qui se déclenche suivant un critère 

d’instabilité, le schéma de couche limite planétaire the YonSei University (Noh et al. 2003) et les 

paramétrisations basées sur la théorie de similarité pour les flux turbulents (Monin and Obukhov 

1954). Le schéma radiatif est basé sur le Rapid Radiative Transfer Model (RRTM) (Mlawer et al. 

1997) pour les radiations en infrarouge et sur les paramétrisations de Dudhia (1989) pour les 

radiations dans les ondes courtes. Le schéma de surface utilisé est le Rapid Update Cycle (RUC) 

(Smirnova et al. 1997, 2000) et les conditions aux limites de basse couche sont données elles aussi 

par ERA-I. Un rappel aux réanalyses est utilisé au-dessus de la couche limite pour éviter que les 

variations à petite échelle génèrent des structures de grande échelle différente de celles observées 

sur la région avec une constante de rappel égale à 5.10
-5

 s
-1

 (Stauffer and Seaman 1990; Salameh et 

al. 2010; Omrani et al. 2013). Ceci nous permet de comparer la structure des nuages de la 

simulation dans le même environnement grande échelle que pour les observations.   

Différentes variables ont déjà été évaluées dans cette simulation, telles que la température (e.g 

Chiriaco et al. 2014; Stefanon et al. 2014), les précipitations (e.g Flaounas et al. 2013, 2014; 

Lebeaupin-Brossier et al. 2015; Vaittinada et al. 2015) et le vent (Omrani et al. 2014). Bastin et al., 

(2016) ont plus largement évalué le cycle de l’eau dans cette simulation à partir des observations du 

SIRTA. L’évaluation des nuages dans la simulation à l’échelle régionale est considérée dans cette 

thèse.  

Les sorties de modèle des nuages sont des concentrations de glace, neige et eau liquide. Elles sont 

interpolées à la même résolution verticale que GOCCP, entre le sol et 16 km, ce qui correspond à 34 
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niveaux. Ces données sont disponibles toutes les 3 heures. Comme pour les observations, seuls les 

profils de nuit vont être considérés.   

Au cours de cette thèse, les données sont utilisées pour caractériser les variabilités saisonnières et 

interannuelles de la structure verticale des nuages sur l’Euro-Méditerranée. En effet, la Fig. 2.2 

montre que l’orbite du satellite ne permet pas d’étudier la variabilité spatiale des nuages à l'échelle 

du point de grille si l'échelle de temps considérée est trop courte (trop peu de passages du satellite). 

2.1.3.2. Simulation de ALADIN-Climat 

Une autre simulation réalisée dans le cadre de MedCordex est utilisée dans cette thèse. C’est une 

simulation du modèle Aire Limitée Adaptation dynamique Développement InterNational 

(ALADIN, Bubnova et al. 1995, Radnoti 1995, Radu et al. 2008, Déqué et Somot 2008, Nabat et al. 

2015), la version aire limitée du modèle de climat ARPEGE-climat  (Déqué et al., 1994) initiée par 

Météo-France et développée dans le cadre d’un consortium de plusieurs centres météorologiques. 

La période de la simulation analysée couvre les années 2002-2009, avec une résolution horizontale 

de 50 × 50 km² sur 91 niveaux verticaux qui ont été ré-échantillonnés sur 25 niveaux de pression. 

Elle est forcée aussi par ERA-I et couvre un domaine similaire à celui de la simulation précédente 

(domaine minimum défini dans le cadre de MedCordex). Contrairement à la simulation de 

WRF/MedCordex, cette simulation n’est pas guidée par les réanalyses.  

La simulation utilisée est basée sur la version 6.2.1 du code ALADIN-Climat et inclue une toute 

nouvelle physique en comparaison à celle utilisée pour l'exercice Med-CORDEX (e.g., Sevault et 

al. 2014). C'est une version non définitive ("prototype"), en cours d'évaluation et de calibration au 

CNRM. Dans cette physique, le schéma de convection traite de manière unifiée la convection sèche, 

peu profonde et profonde, avec une fermeture en relaxation de la CAPE et une équation pronostique 

de la vitesse verticale des ascendances convectives (Guérémy 2011, Piriou et al. 2007). Ce schéma 

dispose d'une microphysique détaillée identique à celle utilisée pour la partie grande échelle (Lopez, 

2002). Le schéma de condensation grande échelle et de nuage utilise l'approche statistique de 

Ricard et Royer (1993). La turbulence est décrite via la résolution d'une équation pronostique de 

l'énergie cinétique turbulente basée sur les travaux de Cuxart et al. (2000). Le code radiatif traite 

séparément les ondes courtes (Morcrette 1990) et l'infrarouge thermique (schéma RRTM; Mlawer 

et al. 1997). 

2.1.3.3. Simulation Met Office Unified Model 

Une troisième simulation utilisée dans cette thèse est celle du modèle global MetOffice Unified 

Model (MetUM) sur la période 1988-2009. La version utilisée ici est une projection à fine échelle 

du modèle global sur notre domaine d’étude. Elle est à la résolution horizontale de 25 × 25 km² et 

possède 85 niveaux sigma sur la verticale. Cette simulation n’est ni forcée ni guidée par des 

réanalyses. Il s’agit d’une configuration en atmosphère globale HadGEM3 (Hewitt et al., 2011) qui 

inclut des configurations court-terme pour la prévision numérique. Elle utilise le schéma radiatif 

d’Edwards et Selingo (1996) qui tient compte de l’absorption et la diffusion des rayons par les gaz à 
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effet de serre et les aérosols, le schéma microphysique de Wilson et Ballard (1999), le schéma de 

condensation PC2 (Wilson et al. 2008a et 2008b), un schéma de couche limite de Gregory et al. 

(1998), un schéma d’advection semi-Lagrangien Davies et al. (2005) et un schéma de convection en 

flux de masse de Gregory et Rowentree (1990).  

Une paramétrisation de nuages est utilisée dans ce modèle pour calculer la fraction nuageuse dans 

chaque point de grille (Walters et al. 2011). Les nuages apparaissent aux échelles sous-mailles  

avant que l’humidité moyenne d’une maille atteigne sa saturation. Le schéma de paramétrisations 

des nuages (Wilson et al. 2008a et 2008b) est donc requis pour déterminer la fraction de la maille 

couverte par le nuage et la quantité et la phase de l’eau condensée du nuage. La formation du nuage 

va convertir la vapeur d’eau du nuage en liquide ou glace.  La couverture nuageuse et les contenus 

en glace et en eau liquide sont utilisés par le schéma radiatif pour calculer l’effet radiatif des nuages 

et par le schéma microphysique pour calculer les précipitations si elles se forment.  

Les sorties de modèle utilisées dans cette thèse sont des fractions nuageuses calculées sur les 85 

niveaux. Cette simulation est utilisée dans le chapitre 5 pour évaluer la représentation des flux 

radiatifs avec des observations du SIRTA et CERES.   

2.2. Méthodes 

2.2.1. Simulateur lidar 

2.2.1.1. Adaptation à la simulation WRF/MEDCORDEX 

Pour comparer la simulation aux observations, le simulateur lidar de COSP (Chepfer et al. 2008) ou 

Cesana et Chepfer 2012) a été adapté au modèle méso-échelle WRF et plus particulièrement au 

schéma de microphysique utilisé ici (WSM5) par Florian Rouvière au cours de son stage de M2 

sous la responsabilité de Sophie Bastin: il permet de simuler ce qu’aurait mesuré CALIOP s’il avait 

survolé l’atmosphère simulée par le modèle. Les étapes sont les suivantes :  

- calcul des profils de SR conformes à ce qui aurait été mesuré si l’atmosphère avait été celle 

de la simulation (Chepfer et al. 2008) 

- utilisation des mêmes seuils de SR que pour les produits GOCCP (Tab. 2.A) pour calculer 

des profils de fraction nuageuse à partir des SR simulés en suivant la méthode GOCCP 

(Sect. 2.1.1.1). 

Pour calculer le signal des sorties du modèle, suivant l’équation 2.3 (Sect. 2.1.1.1) il est nécessaire 

de connaître le rayon effectif r et la distribution en taille n(r, z) de chaque météore produit par la 

simulation (liquide, glace et neige). Ces grandeurs n’étant pas des sorties directes du modèles, elles 

sont calculées à partir des rapports de mélange de la glace (Qi), de la neige (Qs) et de l’eau liquide 

(Ql) en utilisant les mêmes hypothèses que celles utilisées dans le schéma microphysique WSM5. 

Les sorties de la simulation (Qi, Ql, Qs, pression, température) sont interpolées sur la même grille 

verticale que GOCCP avec un profil lidar par pixel à une résolution de 20 × 20 km²  pour chaque 
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nuit à 00UTC sur la période 2006-2011. Les profils de fraction nuageuse sont calculés selon la 

même méthode que les observations (Sect. 2.1). Les variables obtenues sont SRWRF+sim
T
(z) et 

CFWRF+sim
T
(z) (Tab. 2. B), le T signant Total car dans ce jeu de données on considère tous les points 

de grille toutes les nuits.  

 

Tableau 2.C : Définition des jeux de données utilisés pour l’étude. Les colonnes donnent le type d’échantillonnage et 

les lignes donnent le type de données. SR est le rapport de diffusion mesuré par le lidar et CF est la fraction nuageuse 

mesurée pour chaque pixel.  

 

Echantillonnage CALIPSO: en 

suivant les traces du satellite  

Echantillonnage WRF: tous les 

pixels du domaine, tous les jours 

Observations GOCCP  

06/2006 - 12/2011 

SRGOCCP (z) 

CFGOCCP (z) 

 

Simulation WRF 

 + simulateur COSP  

06/2006 - 12/2011 

SRWRF+sim (z) 

CFWRF+sim (z) 

SRWRF+sim
T
 (z) 

CFWRF+sim
T

 (z) 

Pour comparer la simulation aux observations CALIOP, la base de données de la simulation doit 

être extraite avec le même échantillonnage que le satellite (mêmes pixels aux mêmes heures). 

SRWRF+sim(z) et CFWRF+sim(z) sont alors calculés: il s’agit d’un calcul équivalent à celui réalisé pour 

SRWRF+sim
T
(z) et CFWRF+sim

T
(z), mais en ne se basant que sur les profils qui coïncident avec les 

traces de CALIPSO, extraits aux heures les plus proches du passage du satellite (soit à 00 UTC ou 

03 UTC) sur 2006-2011. Comme la résolution horizontale de CALIPSO est de 330 m alors que 

celle de la simulation est de 20 km, le nombre de profils CALIPSO qui coïncident avec un point de 

grille de la simulation peut varier entre 0 (Fig. 2.2) et 85. Les profils simulés sont alors dupliqués 

pour donner plus de poids aux pixels qui sont traversés en diagonale qu'aux pixels qui sont effleurés 

par la trace du satellite. On crée ainsi une trace similaire à celle de CALIPSO avec le même nombre 

de profils par pixel. Une extraction sans duplication des profils (un seul profil de WRF par pixel) a 

été testée : les différences sont négligeables (Fig. 2.10 Annexe 2.1). 

2.2.1.2. Illustration 

La Fig. 2.6a montre un exemple de profils verticaux de SRGOCCP(z) suivant une trace CALIPSO 

entre les latitudes 30°N et 50°N et les longitudes 3°E et 5°E. La même scène est représentée dans la 

Fig. 2.6b avec l’eau condensée simulée, alors que la Fig. 2.6c montre  SRWRF+sim(z), c’est à dire la 

Fig. 2.6b passée à travers le simulateur lidar. Le rouge sur les 3 figures représente les nuages, le 

bleu dominant de chaque figure montre le ciel clair et le bleu foncé en dessous du rouge dans les 

Fig. 2.6a et 2.6c indique le signal totalement atténué du lidar. Comme la simulation utilisée ne 

contient pas d’aérosols, la couche limite n’est pas bien représentée dans les profils simulés (Fig. 

2.6b 2.6c).  
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Figure 2.6: Exemple de trace de nuit de CALIPSO au 19/01/2009, autour de la longitude 5°E. (a) SR (z) observée par le 

lidar CALIOP; (b) eau condensée totale (Qi+Qs+Ql) simulée par WRF; (c) SR(z) simulée par WRF en utilisant le 

simulateur lidar COSP.  

 

Pour la scène choisie, les nuages détectés par CALIOP (Fig. 2.6a) sont simulés par le modèle (Fig. 

2.6b and 2.6c), avec quelques différences autour de 32°N et autour de 49°N. La structure verticale 

des nuages dans ce cas d’étude est moins variable dans la simulation que dans les observations. Ce 

résultat de nuages persistants en terme d’occurrence et de durée de vie dans des modèles de 

simulation régionale a été montré dans de précédentes études, comme l’évaluation de cas d’étude de 

cirrus (1-2 mois) simulés avec le modèle 5ème génération du Pennsylvania State University-NCAR 

Mesoscale Model (MM5) et comparés avec des observations sol en France (Chiriaco et al. 2006) et 

sur l’Europe avec des observations lidar du Ice, Cloud and land Elevation Satellite (IceSat) 

(Chepfer et al. 2007).  

La comparaison entre les Fig. 2.6b et 2.6c illustre l’importance de l’utilisation du simulateur lidar 

en sortie du modèle pour les comparaisons aux observations :  
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- Le signal lidar est caractérisé par l’atténuation totale qui masque les basses couches même si 

elles sont simulées : à 43°N, entre 5 et 7 km un fort rapport de mélange est simulé (Fig. 

2.6b) alors que le SR(z) correspondant est inférieur à 0.01 (Fig. 2.6c).  

- Le signal lidar détecte la diffusion des particules et non leur concentration. Un faible rapport 

de mélange peut correspondre à un SR significatif comme entre 40 et 41° N autour de 9 km 

ou entre 46° et 48° N. Les valeurs de SR(z) dépendent, en plus de la concentration des 

particules, des propriétés optiques des particules nuageuses.  

Avant d’utiliser ces outils pour étudier la variabilité des nuages sur la région, deux étapes sont 

nécessaires: (1) l’évaluation des biais dus à l’échantillonnage du satellite (Sect. 2.2.2) et (2) 

évaluation des biais des nuages simulés (Sect. 3.1.1.2). 

2.2.2. Biais dus à l’échantillonnage du satellite 

La Fig. 2.2 montre que, sur une grille de résolution horizontale de 20×20 km², le satellite ne survole 

pas tous les pixels et que le nombre de passages du satellite sur les pixels survolés est de 6 au 

maximum en une saison. Pour étudier la variabilité des nuages à cette échelle spatiale et à cette 

résolution, il est nécessaire de cumuler suffisamment de profils (temporellement et spatialement). 

Cette section a pour but de quantifier les biais dû à l’échantillonnage sur l’estimation des nuages sur 

la région d’étude.   

2.2.2.1. Profils de fraction nuageuse  

L’effet de l’échantillonnage du satellite sur l’estimation des fractions nuageuses est examiné ici en 

n’utilisant que la simulation. En effet, par définition, l’échantillonnage complet n’existe pas dans les 

observations. Les profils noirs de la Fig. 2.7 sont calculés sur environ 2.10
6 

profils et représentent 

CFWRF+sim
T
(z), c’est-à-dire le cumul des profils en échantillonnage complet (un profil par jour, à 

minuit, pour chaque pixel du domaine). Ces profils sont comparés aux profils rouges qui sont 

calculés sur 5.10
4
 profils et qui représentent CFWRF+sim(z), c’est-à-dire le cumul des profils de 

fraction nuageuse extraits suivant les traces du satellite (soit 0 profil par pixel, soit plusieurs profils 

dupliqués par pixel pour que leur nombre soit égal au nombre de profils CALIPSO qui y 

coïncident). Ces profils de fraction nuageuse sont moyennés sur tout le domaine et toutes les années 

(2006-2011) pour chaque saison. 
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Figure 2.7: Profils de fraction nuageuse simulés cumulés sur l’ensemble du domaine d’étude et moyennés sur 2006-

2011. (a) été (JJA), (b) automne (SON), (c) hiver (DJF), (d) printemps (MAM). Les profils rouges représentent la 

simulation extraite suivant les traces du satellite (CFWRF+sim(z)) et les profils noirs correspondent à la simulation 

extraite selon un échantillonnage total, soit tous les jours à 00UTC sur tout le domaine (CFWRF+sim
T
(z)) ; 5. 10

4
 profils 

ont été utilisés pour construire un profil rouge et 2.10
6
 pour construire un profil noir.  

 

Pour les 4 saisons (Fig. 2.7), l’échantillonnage CALIPSO ne génère pas de biais importants sur les 

profils lidar: CFWRF+sim(z) et CFWRF+sim
T
(z) sont très similaires. Des différences sont détectées 

uniquement pour les nuages hauts (z > 6.5 km). Ceci est dû aux faibles valeurs de fraction nuageuse 

en dessous de 6 km (Fig. 2.7). Cet aspect sera discuté ultérieurement dans la Sect. 3.1.1.2.  

Pour chaque niveau, une erreur de CF (en pourcentage de nuages) est calculée comme suit :  

𝛽(𝑧) = 𝐶𝐹𝑊𝑅𝐹+𝑠𝑖𝑚(𝑧) −  𝐶𝐹𝑊𝑅𝐹+𝑠𝑖𝑚
𝑇 (𝑧)   (Équation 2.10) 

Dans la Tab. 2.C, les valeurs maximales d’erreur pour chaque couche (bas, moyens et hauts), 

obtenue à un niveau donné est indiquée. Elle correspond à :  

𝐸𝑟𝑟. 𝑚𝑎𝑥.  𝑎𝑏𝑠. = {

𝑀𝑎𝑥 ( 𝛽 (𝑧 ≥ 6.5𝑘𝑚)) 𝑝𝑜𝑢𝑟 𝑙𝑒𝑠 𝑛𝑢𝑎𝑔𝑒𝑠 ℎ𝑎𝑢𝑡𝑠

𝑀𝑎𝑥 (𝛽 (3.2𝑘𝑚 ≤ 𝑧 < 6.5𝑘𝑚)) 𝑝𝑜𝑢𝑟 𝑙𝑒𝑠 𝑛𝑢𝑎𝑔𝑒𝑠 𝑚𝑜𝑦𝑒𝑛𝑠

𝑀𝑎𝑥 ( 𝛽 (𝑧 < 3.2𝑘𝑚)) 𝑝𝑜𝑢𝑟 𝑙𝑒𝑠 𝑛𝑢𝑎𝑔𝑒𝑠 𝑏𝑎𝑠

   (Équation2. 11) 

Comme la valeur de la fraction nuageuse varie entre les nuages bas, moyens et hauts et en fonction 

des saisons, j'ai aussi calculé une erreur relative selon la formule suivante: 

𝐸𝑟𝑟. 𝑟𝑒𝑙. =  |
𝐶𝐹 𝑊𝑅𝐹+𝑠𝑖𝑚(𝑧)−𝐶𝐹 𝑊𝑅𝐹+𝑠𝑖𝑚

𝑇 (𝑧)

𝐶𝐹 𝑊𝑅𝐹+𝑠𝑖𝑚
𝑇  (𝑧)

| × 100   (Équation2.12) 

 

Les valeurs des erreurs relatives moyennes (en valeur absolue) pour les 3 couches et les 4 saisons 

sont aussi résumées dans le Tab. 2.C. 
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Tableau 2.D : Différences maximales en termes de fraction nuageuse (i.e. erreurs absolues – “abs.”) entre les profils 

extraits suivant l’échantillonnage de CALIPSO et ceux extraits selon un échantillonnage total (Eq. 2.10 et 2.11) pour 

nuages hauts, moyens et bas. Les erreurs relatives (“rel.”) sont calculées selon Eq. 2.12 et représentent l’erreur 

relative moyenne de la couche (bases, moyenne ou haute). CFWRF+sim (z) and CFWRF+sim
T
 (z) sont moyennés sur 2006-

2011 et classés par saison  (colonnes). 

Couche Erreur Eté Automne Hiver Printemps 

Nuages bas Err. max. abs.  + 0.18 % + 0.25 % + 0.75 % + 0.14 % 

Err. rel. 11% 6% 8 % 8 % 

Nuages moyens 

 

Err. max. abs.  - 0.05 % - 0.28 % - 1.5 % - 0.57 % 

Err. rel.  11 % 7 % 13 % 9 % 

Nuages hauts 

 

Err. max. abs. - 3.2 % - 2.6 % + 2.0 % + 1.5 % 

Err. rel.  21 % 9 % 5 % 7 % 

L’erreur maximale de fraction nuageuse atteinte sur un niveau donné dans les nuages hauts est de 

3% sur une saison. Les erreurs relatives moyennées par couche, pour les nuages hauts sont plus 

petites en hiver (5%) et au printemps (7%) qu’en automne (9%) et en été (21%). Les erreurs 

paraissent élevées en été et en automne : ceci est principalement dû à un léger décalage vertical des 

profils, ce qui augmente la différence relative entre deux profils pour un niveau donné, surtout là où 

la fraction nuageuse n’est pas maximale. Ce décalage vertical peut être lié à l’occurrence de la 

convection profonde qui est plus fréquente en été et en automne et qui donne lieu à des nuages 

locaux (Funatsu et al., 2009) qui peuvent être plus facilement manqués par le satellite vu leur courte 

durée de vie et leur faible étendue spatiale  (Rysman et al., 2013).  

Pour les nuages moyens et bas, les différences en fraction nuageuse entre CFWRF+sim(z) et 

CFWRF+sim
T
(z) sont très faibles (autour de 0.1 %). Malgré les faibles valeurs de fraction nuageuse, 

l’erreur relative moyenne à ces niveaux reste petite: 6% en automne, 9% au printemps et 11% en 

été. Il faut noter qu’en hiver, les biais pour les nuages moyens atteignent les 13%. L’origine de la 

sous-estimation des nuages bas et moyens est discutée dans la Sect. 3.1.1.2.   

2.2.2.2. Histogrammes de rapport de diffusion  

Pour aller plus loin dans l’estimation de l’effet de l’échantillonnage du satellite, des histogrammes 

de SR sont analysés (Fig. 2.8). Les histogrammes 3D donnent une information verticale de 

l’épaisseur optique des nuages qui dépend de la quantité et des propriétés physiques des particules 

qui le composent.  
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Figure 2.8 : Histogrammes de SR(z) cumulés sur 06/2006 to 12/2011 pour la simulation: (a) SR(z) simulé suivant les 

traces de CALIPSO SRWRF+sim(z) en échelle logarithmique; (b) de même que (a) selon échantillonnage de WRF 

SRWRF+sim
T
(z); (c) est (a)-(b); (d) idem que (c) mais qu’en été; (e) automne; (f) hiver; (g) printemps. Les échelles de 

couleur correspondent aux pourcentages des occurrences normalisées pour chaque niveau (la somme d’une ligne est 

100%). La barre noire indique le seuil de détection nuageuse SR = 5. 

 

Comparons dans un premier temps les Fig. 2.8a et Fig. 2.8b qui représentent la distribution de 

l’occurrence des différents bins de SR à chaque altitude, quand les profils SR sont cumulés selon les 

traces de CALIPSO (SRWRF+sim(z)) pour la Fig. 2.8a, et avec l’échantillonnage complet de la 

simulation (SRWRF+sim
T
(z)) pour la Fig. 2.8b. Pour chaque figure, la 1ère colonne représente le 

pourcentage des profils totalement atténués et la 2ème colonne représente le pourcentage des profils 

de ciel clair (0.01 ≤ SR(z) < 1.2). Les 3
ème

 et 4
ème

 colonnes sont des profils non classés (1.2 ≤ SR(z) 

< 5). Les colonnes suivantes (soit à droite de la barre verticale noire) représentent les profils 

nuageux (SR(z) ≥ 5). Les Fig. 2.8a et 2.8b sont très similaires avec beaucoup d’atténuation en 

dessous de 7km, beaucoup de nuages hauts avec 5 ≤ SR(z) < 20 et quelques nuages bas pour des 
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valeurs 40 ≤ SR(z) < 60. Les similitudes montrent que la distribution de SR n’est pas 

significativement affectée par le sous-échantillonnage du satellite.    

La Fig. 2.8c montre la différence absolue entre la Fig. 2.8a et la Fig. 2.8b. En moyenne, les 

différences dues à l’échantillonnage du satellite pour les valeurs 1.2 ≤ SR(z) < 20 en dessous de 

7km et pour les valeurs de SR(z) ≥ 20 (toutes altitudes) sont inférieures à 0.25% (gris). Pour 5 ≤ 

SR(z) < 20, les différences pour les nuages hauts sont autour de 2%. Les différences sont les plus 

marquées pour les valeurs 0.01 ≤ SR(z) < 3 (ciel clair et profils non classés) aux altitudes 12 à 14 

km.  

La Fig. 2.8c est séparée en quatre saisons (Fig. 2.8d à 2.8g). Les biais dus au sous-échantillonnage 

sont plus marqués, car moins de profils sont cumulés. Les différences restent néanmoins faibles 

pour toutes les saisons et les biais sont majorés pour les niveaux hauts ou moyens en hiver et en été. 

Pour les valeurs de SR qui dépassent le seuil de détection nuageuse (SR ≥ 5), les plus grandes 

erreurs en termes d’amplitude sont détectées en automne et en été. Ceci est cohérent avec la Fig. 

2.8. Les différences d’échantillonnage au printemps et en hiver apparaissent sur plus de niveaux 

verticaux qu’en automne et en été avec la fraction nuageuse (Fig. 2.7) : ils sont associés à des biais 

de SR compris entre 5 et 20 (nuages fins ; Fig. 2.8f et Fig. 2.8g).  

Aussi, les histogrammes de SR montrent que, pour les nuages hauts (au-dessus de 8 km), les 

différences dues à l’échantillonnage sont maximales en automne alors qu’en fraction nuageuse elles 

sont maximales en été: ceci est dû à la définition de la fraction nuageuse qui est liée à la fois au 

pourcentage des SR ≥ 5 mais aussi aux profils totalement atténués (SR ≤ 0.01).  En effet, entre 8 et 

10km, il y a plus de différences sur les profils totalement atténués en automne qu’en été (signal 

noyé dans le gris): ceci explique pourquoi les erreurs de fraction nuageuse sont plus importantes en 

été même si SR montre plus de différences pour les profils nuageux en automne.  

La surestimation et la sous-estimation des valeurs de SR dues au sous-échantillonnage du satellite 

dépendent de l’altitude. Autour de 9-10 km, où la fraction nuageuse est maximale, l’échantillonnage 

du satellite donne toujours lieu à une surestimation des valeurs de SR. Ceci est cohérent avec les 

profils de fraction nuageuse (Fig. 2.7). 

2.2.2.3. Biais d’échantillonnage et simulation 

Nos résultats concernant l’estimation des erreurs dues au sous-échantillonnage du satellite peuvent 

être biaisés par les erreurs propres au modèle sur sa capacité à simuler les nuages. Les biais du 

modèle sont évalués dans la Sect. 3.1.1.2. Les résultats de ces biais sont ici utilisés directement pour 

calculer les erreurs réelles dues au sous-échantillonnage du satellite.  

L’estimation des biais d’échantillonnage du satellite à partir des fractions nuageuses observées est 

définie par:  

𝜀 (𝑧) = |𝐶𝐹𝐺𝑂𝐶𝐶𝑃(𝑧) − 𝐶𝐹𝐺𝑂𝐶𝐶𝑃
𝑇 (𝑧)|   (Équation 2.13) 
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CFGOCCP
T (z) est une fraction nuageuse théorique qu’on aurait eue si le satellite avait un 

échantillonnage total (observations sur tous les pixels à 00UTC).  

On définit α(z) comme étant le biais relatif du modèle (Sect. 3.1.1.2), donc : 

𝛼 (𝑧) =  
 𝐶𝐹𝑊𝑅𝐹+𝑠𝑖𝑚(𝑧)

𝐶𝐹𝐺𝑂𝐶𝐶𝑃(𝑧)
     (Équation 2.14) 

Vérifions si l’on peut faire l’approximation : 𝛼(𝑧) =  
𝐶𝐹𝑊𝑅𝐹+𝑠𝑖𝑚

𝑇 (𝑧)

𝐶𝐹𝐺𝑂𝐶𝐶𝑃
𝑇  (𝑧)

   (Équation 2.15) 

Pour cela, on veut tester l’indépendance de α au nombre de profils de l’échantillon choisi. 

Différents jeux de données ont été extraits. Comme les observations et la simulation sont 

nécessaires pour tester cette hypothèse, l’échantillonnage du satellite a été réduit en ne considérant 

qu’un profil sur 2 (test 7), 1 sur 3 (test 6) et jusqu’à un profil sur 20 (test 1).  

Le Tab. 2.D présente les résultats de ces tests et les valeurs de α pour les nuages bas, moyens et 

hauts. Le tableau montre que quand le nombre de profils est plus grand que 1/15 de celui de 

l’échantillon de CALIPSO (i.e tests 2 et suivants), α (z) est presque constant.  

Tableau 2.E : Biais relatifs du modèle sur l’Europe (Eq. 2.14) pour les nuages bas (1ère ligne), nuages moyens (2ème 

ligne) et nuages hauts (3ème ligne) en testant différents types d’échantillonnage (test 1 veut dire on extrait un profil sur 

20 et test 8 veut dire qu’on extrait tous les profils suivant la trace du satellite). 

Echantillon  
Test 1 :  

1 /20 

Test 2 : 

1/15 

Test 3 : 

1/10 

Test 4 : 

1 /5 

Test 5 : 

1/4 

Test 6 : 

1/3 

Test 7 : 

1/2 

Test 8 : 

1/1 

Bas 0.29 0.43 0.38 0.38 0.40 0.36 0.37 0.36 

Moyens 0.51 0.47 0.40 0.40 0.42 0.42 0.43 0.43 

Hauts 7.94 2.33 2.40 2.19 2.33 2.35 2.33 2.32 

On en déduit que l’Eq. 2.15 est valide et α (z) =  
 CFWRF+sim

T (z)

CFGOCCP
T (z)

 puisqu'avec l'échantillonnage  

total on a plus de profils que dans le test 8.  

En considérant les équations (2.13), (2.14) et (2.15), ε (z) peut s’écrire: 

 𝜀 (𝑧) = |
𝐶𝐹𝑊𝑅𝐹+𝑠𝑖𝑚(𝑧)

𝛼 (𝑧)
− 

𝐶𝐹𝑊𝑅𝐹+𝑠𝑖𝑚
𝑇 (𝑧)

𝛼 (𝑧)
| =

|𝛽(𝑧)|

 𝛼(𝑧)
    (Équation 2.16) 

β étant l’erreur de d’échantillonnage estimée par la simulation définie par l’équation 2.10.  
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Tableau 3.F : Estimation des erreurs d’échantillonnage en moyenne spatiale et sur les années à partir de l’estimation 

des erreurs d’échantillonnage effectuée avec la simulation (β, Sect. 2.2.2.1) et les biais moyens du modèle (α, Sect. 

3.1.1.2). "Moy" ("max") désigne l’erreur moyenne (maximale) sur les niveaux pour chaque couche (bas, moyen et 

hauts).  

 Erreurs relatives de 

CF dans le modèle  

α=
𝐂𝐅𝐖𝐑𝐅+𝐬𝐢𝐦

𝐂𝐅𝐆𝐎𝐂𝐂𝐏
 

Erreurs d’échantillonnage de 

CALIPSO estimées par CF simulée 

|𝜷| = |𝐂𝐅𝐖𝐑𝐅+𝐬𝐢𝐦 −  𝐂𝐅𝐖𝐑𝐅+𝐬𝐢𝐦
𝐓 | 

Erreur d’échantillonnage 

de CALIPSO  

ε = 
|𝛃|

𝛂
 

Nuages bas 0.36 Moy=0.15% ; max=0.33% Moy=0.4% ; max=0.9% 

Nuages moyens 0.43 Moy =0.4% ; max=0.6% Moy=0.9% ; max=1.4% 

Nuages hauts 2.32 Moy =1.4% ; max=2.35% Moy=0.6% ; max=1% 

La combinaison des erreurs d’échantillonnage estimées par la simulation avec les biais du modèle 

donne une estimation plus réaliste des biais dus au sous-échantillonnage (Tab 3.E. Les résultats 

montrent qu’en moyenne en terme de CF les erreurs sont inférieures à 1%. Ceci correspond en 

relatif (par rapport à la fraction nuageuse moyenne) à des erreurs de l’ordre de 12% pour les nuages 

bas, 25% pour les nuages moyens et 7% pour les nuages hauts. Ces valeurs sont comparables à 

celles trouvées avec la simulation (β). Les erreurs d’échantillonnage peuvent être plus importants 

sur certains niveaux (16% pour nuages hauts, 19% nuages bas et jusqu’à 35% en nuages moyens). 

2.2.3. La classification en régimes de temps  

Une dernière méthode que je présente ici et que j’utilise dans ma thèse est la classification en 

régimes de temps qui va me servir à séparer la composante « dynamique de grande échelle » des 

processus plus locaux liés aux nuages. 

Comme déjà mentionné en introduction, le climat européen est influencé au 1
er

 ordre par la 

circulation grande échelle, et ainsi la variabilité des nuages sur la région est régie principalement 

par cette dynamique (e.g. Blackmon et al.,1977). La situation moyenne sur le Nord de l’Atlantique 

est caractérisée par la persistance d’une dépression sur l’Islande et d’un anticyclone sur les Açores. 

Des fluctuations par rapport à cette situation moyenne, en particulier en hiver, peuvent être classées 

en quatre régimes de temps (Vautard 1990, Cassou et al. 2011, Yiou et al. 2007). Cette 

classification de la situation synoptique est une manière de caractériser les flux de grande échelle en 

Europe et sur le Nord de l’Atlantique. Elle nous permet d’étudier la variabilité des nuages d’un 

régime à l’autre ainsi que leur variabilité au sein d’un même régime. 

La classification utilisée ici (Yiou et al. 2007) est journalière, calculée à partir des réanalyses NCEP 

en utilisant le géopotentiel à 500 hPa (Z500) depuis 1948. Pour retenir le caractère grande échelle, 
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le cycle saisonnier a tout d’abord été retiré de Z500, puis, en utilisant les composantes principales et 

les fonctions empiriques orthogonales (EOFs), 90% de la variance a été retenue. Les régimes de 

temps ont ensuite été calculés en utilisant la méthode d’analyse en cluster "k-means" (Michelangeli 

et al. 1995). Chaque jour d’hiver est alors classé en un régime de temps par calcul de minimisation 

des distances. 

 
Figure 2.9 : Anomalies de 7500 dans les 4 régimes de temps définis dans Yiou et al. 2007 et calculées à partir des 

réanalyses de NCEP sur 1948–2006. Les pourcentages indiquent la fréquence du régime sur cette période.  

Les régimes de temps Nord Atlantique d’hiver sont :  

- La phase négative de l’oscillation Nord Atlantique (NAO
-
) : elle désigne le régime où il y a 

affaiblissement de l’anticyclone des Açores et de la dépression d’Islande, ce qui atténue les 

vents d’ouest. Ces vents migrent un peu vers le sud ce qui apporte humidité et pluie sur la 

méditerranée. Un temps Sibérien sec et froid, s’installe au Nord de l’Europe en hiver. En 

été, le temps est sec et doux (Fig. 2.9a). 

- La phase positive de l’oscillation Nord Atlantique (NAO
+
) : elle se manifeste par une 

intensification de l’anticyclone des Açores et de la dépression d’Islande. Les vents d’ouest 

deviennent alors plus forts. Ils arrivent au nord de l’Europe apportant en hiver l’air humide 

de l’océan, des précipitations accrues et des tempêtes. Le sud de l’Europe et le bassin 

méditerranéen connaissent à ce moment-là un temps sec. En été, l’advection de l’air chaud 
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en provenance de l’Afrique du Nord domine l’Europe, ce qui favorise la fréquence des jours 

chauds (Fig. 2.9b). 

- Le blocage de Scandinavie : il est caractérisé par un anticyclone persistant sur le nord de 

l’Europe et une dépression en Groenland. Le nord-ouest de l’Europe est sous l’influence de 

l’anticyclone de Sibérie qui élimine toute instabilité convective, donne lieu à du ciel clair. 

Un temps froid et sec règne en hiver. En été, ce temps favorise les canicules (Fig. 2.9c). 

- La dorsale Atlantique : l’anticyclone des Açores se déplace vers le nord de l’Atlantique et 

couvre tout le bassin. Un temps beau et sec s’installe en Europe pour les deux saisons (Fig. 

2.9d). 

 

La classification journalière en régimes est moins marquée en été car la situation synoptique en 

Europe est beaucoup plus influencée par la présence d’évènements locaux. En automne et en hiver, 

ce type de classification est encore peu développé, car la situation de grande échelle change très 

rapidement et rend peu pertinente cette méthode.  

La classification en régimes de temps en hiver sera principalement utilisée dans le chapitre 4 pour 

analyser la réponse des nuages dans chaque régime puis pour caractériser les nuages dans un cas 

d’étude.  

 

Conclusion 

Les observations disponibles sur 10 ans nous apportent une information précise sur la distribution 

verticale des nuages sur la région Europe Méditerranée. Pour compléter les observations à la fois 

spatialement et temporellement (période plus longue), une simulation de WRF/MedCordex a été 

utilisée.  

La question d’échantillonnage du satellite a tout d’abord été traitée en utilisant la simulation: les 

biais sont estimés en comparant deux bases de données des nuages du modèle où la première est 

extraite de façon régulière, tous les jours sur tout le domaine et la deuxième est extraite seulement 

en suivant les traces de CALIPSO. Cette comparaison montre que les biais d’échantillonnage 

varient selon les saisons et les altitudes et qu’ils ne sont pas négligeables en automne et en été. Les 

histogrammes de SR montrent que les différences se produisent surtout pour les valeurs de SR < 5 

(non nuageux). Les résultats du chapitre 3 concernant les biais du modèle ont été utilisés ici pour 

avoir une estimation plus réaliste des vrais biais d’échantillonnage du satellite. Les biais réels ont a 

priori des amplitudes équivalentes, en relatif, à ceux estimés avec la simulation seule.     

Cette association simulation-observations a permis, dans le chapitre 3, d’évaluer les nuages dans le 

modèle ainsi que la caractérisation de la variabilité des nuages sur l’Euro-Méditerranée. 
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Introduction 

Le but de ce chapitre est de caractériser la variabilité des nuages, à la fois verticale, spatiale et 

temporelle, sur la région Euro-Méditerranée à partir des observations de télédétection active 

(GOCCP) décrites dans le chapitre 2 de la thèse, et de l’évaluer dans la simulation 

WRF/Medcordex. C'est la première fois que les variabilités spatiale et temporelle des nuages sont 

caractérisées sur l'Europe en prenant en compte la distribution verticale des nuages. Plusieurs 

années d'observations sont disponibles désormais, permettant ainsi d'aborder des échelles de temps 

plus longues (e.g interannuel) et d'obtenir des comportements moyens plus représentatifs du climat 

présent. D'autre part, la représentation des nuages dans les modèles régionaux a été peu évaluée 

précédemment et seulement pour des études de cas: Chiriaco et al. 2006; Chepfer et al. 2007; 

Chaboureau et al. 2002. On va pouvoir les évaluer ici de manière plus adaptée à leur utilisation en 

les comparant à des observations satellites sur plusieurs années.   

 

3.1. Caractérisation du cycle saisonnier et évaluation du 

modèle 

Dans cette première partie, nous nous intéressons au cycle saisonnier des nuages car c'est a priori le 

cycle le plus marqué du fait des changements d'influence synoptique sur l'Europe entre l'hiver et 

l'été. La variabilité saisonnière des profils de fraction nuageuse sont étudiés séparément sur 

l’Europe continentale et la mer Méditerranée. A l’aide d’un masque Terre/Mer, l’Europe représente 

tous les pixels sur terre dans le rectangle bleu de la figure 2.2 alors que la mer Méditerranée 

représente tous les pixels situés sur la mer dans le rectangle rouge de la même figure. Il faut aussi 

noter que la variabilité sur l’Atlantique a été étudiée mais les résultats montraient beaucoup de 

similarités avec l’Europe continentale et ne sont donc pas présentés.  

Les profils nuageux sont moyennés pour chaque saison sur la période juin 2006 (début de 

CALIPSO) à décembre 2011 (fin de la simulation). Pour l'évaluation de la simulation, seule les 

profils extraits suivant les traces du satellite sont utilisés dans cette partie pour conserver le même 

échantillonnage (Sect. 2.2.2).  

3.1.1. Profils de fraction nuageuse  

3.1.1.1. Cycle saisonnier 

Dans cette section, seules les observations sont analysées pour décrire le cycle saisonnier de la 

distribution verticale des nuages. Dans la figure 3.1.a, la courbe rose montre un profil de  

CFGOCCP(z) en fonction de l’altitude. Ce profil est moyenné spatialement sur l’Europe (cadre bleu 
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de la fig. 2.2 en y appliquant un masque terre-mer) et temporellement sur la période 06/2006 à 

12/2011. Le profil rose sur la figure 3.1.b représente la même chose que sur la Fig. 3.1.a mais 

moyenné sur la Méditerranée.  

Dans notre cas, l’Europe couvre les latitudes 40°N et 52°N alors que la mer Méditerranée se situe 

entre les latitudes 30°N et 42°N. Il faut noter que la Méditerranée est sous l’influence des flux 

synoptiques nord Atlantiques qui affectent le climat Européen (en particulier en hiver, Cassou et al. 

2004, Yiou et al. 2007) et donc la zone continentale mais aussi des tempêtes tropicales (Rysman et 

al. 2013). 

 
Figure 3.1 : Variabilité saisonnière observée et simulée des profils de fraction nuageuse. (a) En trait plein : le profil de 

fraction nuageuse moyenné sur 2006-2011 et spatialement sur l’Europe continentale pour les observations; chaque 

enveloppe contient les 4 profils moyens pour chaque saison; (b) idem que (a) sur la Méditerranée; (c) Enveloppe des 

anomalies relatives de chaque saison par rapport au profil moyen sur l’Europe dans les observations (d) idem que (c) 

sur la Méditerranée. 

 

Ces profils moyens (Fig. 3.1.a et 3.1b)  nous montrent que:  

- La fraction nuageuse est maximale à 9km. 

- A un niveau donné, la fraction nuageuse sur l’Europe est supérieure à celle sur la 

Méditerranée. Ceci peut être expliqué par le fait que les nuages frontaux (soulèvement 

frontal de grande échelle) et les stratocumulus (courants ascendants freinés par une couche 

d’air stable) sont plus fréquents sur l’Europe (terre) que sur la Méditerranée (mer) (Cheruy 

and Aires 2009). 

- Sur l’Europe (Fig. 3.1.a), l’occurrence des nuages bas est équivalente à celle des nuages 

hauts alors que sur la Méditerranée (Fig. 3.1b) les nuages hauts sont plus fréquents que les 
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nuages bas. Ceci est peut-être lié à un déficit de stratocumulus et de stratus sur la 

Méditerranée (Cheruy and Aires 2009). 

Dans les figures 3.1a et 3.1b, l’enveloppe rose contient 4 profils moyens, un pour chaque saison. 

Elle représente la variabilité saisonnière verticale des nuages calculée sur 2006-2011 avec les 

observations GOCCP. L’amplitude de la variabilité saisonnière observée montre que la variabilité 

des nuages hauts est équivalente à celle des nuages bas, que ce soit sur l’Europe ou sur la 

Méditerranée. Cette amplitude saisonnière est estimée à 5% en termes de fraction nuageuse pour les 

nuages hauts et bas.   

Dans les figures 3.1c et 3.1d l’enveloppe rose contient 4 profils d’anomalies relative de chaque 

saison (moyennée sur 6 ans) comparés au profil moyen (moyenné sur 6 ans et sur les saisons). 

L’anomalie relative pour chaque saison est calculée comme suit :  

𝐴𝑖(𝑧) =
𝐶𝐹𝑖(𝑧) − 𝐶𝐹𝑚𝑜𝑦(𝑧)

𝐶𝐹𝑚𝑜𝑦(𝑧)
  

"Ai" étant l’anomalie relative de fraction nuageuse pour la saison i (i étant hiver, été, automne ou 

printemps).  

"CFi" étant la fraction nuageuse moyenné spatialement et sur 6 ans. 

"CFmoy" étant la moyenne des 4 CFi. 

Ces figures montrent que sur l’Europe, la variabilité relative observée varie de 40% de moins à 50% 

de plus que le profil annuel moyen (Fig. 3.1c). Cette anomalie relative est à peu près stable sur la 

verticale. Sur la Méditerranée par contre, la variabilité relative est plus importante pour les nuages 

bas (autour de 100%) que pour les nuages moyens et hauts (autour de 60%) (Fig. 3.1d).     

 
Figure 3.2: (a) Profil de fraction nuageuse moyenné sur 2006-2011 pour chaque saison pour les observations moyenné 

spatialement sur l’Europe continentale; (b) idem que (a) sur la merMéditerranée. Le bleu désigne l’hiver, le vert le 

printemps, le rouge l’été et le bleu clair l’automne.   

 

Pour aller un peu plus dans les détails, les 4 profils observés moyens (sur 2006-2011) 

correspondants à chaque saison sont montrés dans la figure 3.2a (Europe) et 3.2b (Méditerranée). 

Ces figures montrent que les nuages hauts en été (rouge) et en automne (bleu clair) sont moins 
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fréquents (en particulier en été CFGOCCP (z) autour de 5%) et sont à une altitude plus élevée 

(≈10km) que les nuages hauts de l’hiver et du printemps (≈8 km avec CFGOCCP (z) autour de 9%). 

Ce résultat est cohérent avec l’altitude de la tropopause qui est minimale à la fin de l’hiver et 

maximale à la fin de l’été (Appenzeller et al. 1996) ce qui affecte l’altitude du sommet du nuage 

(Gettelman and Forester 2002). Ces figures montrent aussi que les nuages moyens sont peu 

fréquents pour les 4 saisons aussi bien sur l’Europe que sur la Méditerranée. Ceci est plus marqué 

en été sur la mer Méditerranée. Les nuages bas sont fréquents en hiver, sur la Méditerranée et  sur 

l’Europe: ils sont aussi fréquents que les nuages hauts. En été et en automne, un second maximum 

est atteint dans les basses couches (moins de 2km), alors qu’au printemps les profils sont plus 

homogènes entre le sol et 6-7km.   

La grande variabilité de CFGOCCP (z) sur la Méditerranée autour de 2-3 km (Fig.3.1d) est expliquée 

par les faibles valeurs de CFGOCCP (z) en été et les fortes valeurs de CFGOCCP (z) en hiver (Fig. 3.2b). 

Il faut noter que les nuages d’hiver sont sous l’influence de la circulation de grande échelle alors 

que les nuages d’été sont sous l’influence des phénomènes à petite échelle (brise de mer, brise de 

terre, topographie) et de la convection (Chaboureau and Claud 2006).  

3.1.1.2. Cycle saisonnier simulé 

La structure verticale saisonnière des nuages a été caractérisée avec les observations CALIPSO. 

L’objet de cette partie est de l’évaluer dans la simulation et noter les similarités et les différences 

avec la variabilité saisonnière observée.  

 

Figure 3.3 : Idem que 3.1 en rajoutant les enveloppes de la variabilité saisonnière de la simulation (enveloppes bleues). 

Ces enveloppes sont calculées de la même manière que les observations.  

 

Comme dans les observations, la fraction nuageuse moyenne simulée atteint son maximum à 9km 

(courbe bleue dans Fig. 3.3a et 3.3b). Mais en moyenne, la simulation surestime l’occurrence des 
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nuages hauts (au-dessus de 6km) sur l’Europe (CFWRF+sim(z=9 km) = 30% alors que CFGOCCP(z=9 

km) = 10%) et sur la Méditerranée (CFWRF+sim(z=9 km) = 20% alors que CFGOCCP(z=9 km) = 7 %); 

la différence de fraction nuageuse entre observations et simulation est plus élevée sur l’Europe que 

sur la mer Méditerranée.  

Malgré ces biais, l’amplitude de la variabilité saisonnière de CFWRF+sim(z) (enveloppe bleue) est du 

même ordre de grandeur que l’amplitude de la variabilité saisonnière de CFGOCCP(z) sur l’Europe  

(Fig. 3.3a), mais sur la mer Méditerranée elle est plus large pour les nuages hauts et plus faible pour 

les nuages moyens et bas (Fig. 3.3b). Ceci est confirmé par la figure de variabilité saisonnière 

relative (enveloppes bleues dans Fig. 3.3c et 3.3d), qui montre que: 

- Au-dessus de 9 km, l’amplitude de la variabilité saisonnière relative de la simulation est 

équivalente à celle des observations (autour de 50%): bien que ce résultat soit vrai sur 

l’Europe et la Méditerranée, la variabilité simulée à ces niveaux est plus similaire à celle 

observée sur la Méditerranée.   

- Pour les nuages moyens et bas, l’amplitude de la variabilité relative simulée sur l’Europe est 

deux fois plus importante que celle observée (autour de 100% comparée à 50%). Sur la mer 

Méditerranée la variabilité relative simulée est plus large que celle observée mais 

l’amplitude est du même ordre de grandeur.  

On peut voir dans les observations et dans la simulation (Fig. 3.3c et d) que :  

- La variabilité relative des nuages bas et moyens est plus large que celle des nuages hauts : 

dans la simulation ceci est probablement un biais dû à la faible occurrence des nuages aux 

niveaux bas et moyens (i.e faible dénominateur) vu que sur la variabilité saisonnière en 

fraction nuageuse est plus large dans les nuages hauts (Fig. 3.3a et b). 

- La variabilité des nuages moyens et bas est plus large sur la Méditerranée que sur l’Europe. 

Ceci est lié au fait que le profil moyen est plus important sur l’Europe que sur la 

Méditerranée (i.e grand dénominateur).  
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Figure 3.4 : (a) et (b) : idem que Fig. 3.2 et (c) et (d) idem que (a) et (b) avec la simulation. 

 

En analysant séparément les 4 saisons (Fig. 3.4c et 3.4d) on constate que malgré la surestimation 

des nuages hauts et la sous-estimation de nuages bas et moyens quelques caractéristiques des profils 

observés sont bien simulées par le modèle aussi bien sur la Méditerranée que sur l’Europe: (i) le 

maximum de fraction nuageuse est atteint à 10 km pour l’été et l’automne et à 8km pour l’hiver et 

le printemps. (ii) les nuages moyens sont  très peu fréquents sur l’Europe et sur la Méditerranée 

(CFWRF+sim(z) presque nulle) sauf en hiver il y a 2.5% de nuages moyens. iii) il existe un deuxième 

maximum aux basses altitudes, sauf en printemps. Ce maximum est moins prononcé dans la 

simulation que dans les observations mais existe bien sauf en été sur la Méditerranée: les figures 

3.4d et 3.4e montrent la très faible quantité de nuages bas et moyens sur la Méditerranée en été. 

3.1.2. Histogrammes de rapport de diffusion 

Dans la section 3.1.12 on a montré que la simulation surestime l’occurrence des nuages hauts et 

sous-estime celle des nuages bas et moyens, en particulier en été, mais que la saisonnalité simulée et 

l’amplitude de la variabilité relative saisonnière sont cohérentes avec celle des observations pour 

chaque niveau. Il est maintenant nécessaire de comprendre quels nuages en terme de propriétés 

physiques, sont simulés pour chaque saison parce que l’occurrence des nuages n’est pas suffisante 

pour évaluer les propriétés des nuages et peuvent aussi présenter une variabilité significative. 

Comme les rapports de diffusion sont liés à l’épaisseur optique et aux propriétés optiques de la 

particule nuageuse (type de particule, taille et concentration) (Chepfer et al. 2013), les 

histogrammes de SR(z) sont calculés (Fig. 3.5) de la même façon que sur la Fig. 2.8 i.e en cumulant 

des profils de SR de 2006 à 2011 pour chaque saison (chaque ligne de la figure) pour les 

observations (1
ère

 colonne) et pour la simulation (2
ème

 colonne).   
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Figure 3.5 : Histogrammes de SR (idem que Fig. 2.8a) pour les observations et la simulation suivant l’échantillonnage 

de CALIPSO. 1
ère

 colonne pour observations SRGOCCP(z) et 2ème pour la simulation SRWRF+sim(z). (a) et (b) sont pour 

l’hiver, (c) et (d) pour le printemps, (e) et (f) pour l’été, (g) et (h) sont pour l’automne. Les barres noires indiquent le 

seuil de détection nuageuse (SR=5). L’échelle de couleur est en échelle logarithmique.    

 

On s’intéresse aux valeurs de SR(z) qui sont supérieures à 5. Dans toutes les saisons, la simulation 

et les observations convergent sur le fait que l’occurrence de SR domine entre 6 et 12 km pour des 

valeurs de SR(z) entre 5 et 20. La surestimation simulée des nuages hauts (Sect. 3.1.1) est donc 

surtout une surestimation de l’occurrence de faibles valeurs de SR(z) (SR(z) < 20) : en effet, 

l’occurrence des SRWRF+sim(z) entre 5 et 20 est autour de 7% alors que l’occurrence de SRGOCCP(z) 

pour ces valeurs-là est autour de  2%.  

Dans les observations, les nuages bas sont dominés par un fort SR(z) (>60), une catégorie de nuages 

qui n'est pas du tout simulée dans les 4 saisons. Ces nuages correspondent probablement à des 
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stratus qui apparaissent surtout sur l’océan Atlantique et l’Europe continentale et à des 

stratocumulus qui apparaissent sur l’océan Atlantique mais aussi en Europe et en Méditerranée 

(Cheruy and Aires, 2009). Les stratus se forment quand l’air humide près de la surface commence à 

condenser (Khvorostyanov, 1995) alors que les stratocumulus sont formés par convection et sont 

associés la plupart du temps à une forte inversion de température au sommet de la couche limite 

(Cheruy and Aires, 2009). Les plus fortes valeurs de SR simulées pour les nuages bas sont 

comprises entre 40 ≤ SR(z) < 60. Pour les nuages moyens, tous les nuages ayant un fort SR sont 

manqués dans la simulation.   

On s'intéresse maintenant aux valeurs de SR inférieures à 5. La 1
ère

 colonne dans chaque 

histogramme représente les profils lidar totalement atténués (SR(z) ≤ 0.01). L'occurrence de valeurs 

dans cette catégorie est plus importante et se présente à de plus hautes altitudes dans la simulation 

que dans les observations pour toutes les saisons. Ceci est cohérent avec la surestimation des nuages 

hauts et suggère que, bien que ce ne soit pas la raison principale de la sous-estimation des nuages 

moyens et bas, cette surestimation des profils totalement atténués renforce ce déficit dans la 

simulation. Il faut aussi noter que l’atténuation est surtout induite par l’étendue verticale de nuages 

qui ont des SR < 20, c'est-à-dire qui ne sont pas optiquement épais si on considère chaque couche 

séparément. Mais les épaisseurs optiques de chaque niveau peuvent s’additionner verticalement : 

typiquement SR(z) =5 correspondrait à une épaisseur optique de 0.07 d’un cirrus d’étendue 

verticale de 1km à 10 km d’altitude (Chepfer et al. 2013). Un nuage de 5 km d’épaisseur aurait une 

épaisseur optique autour de 0.35.  

Ces histogrammes confirment que, malgré les différences entre simulation et observations, le cycle 

saisonnier de la distribution des SR(z) est respecté dans la simulation :  

- En hiver, (Fig 3.5a et 3.5b): la simulation fait, par rapport aux autres saisons, plus de nuages 

bas épais et quelques nuages fins bien qu’ils soient sous-estimés. La forte occurrence de 

nuages hauts avec des SR(z) < 20 est aussi simulée.  

- Au printemps, (Fig. 3.5c et 3.5d) et en automne (Fig. 3.5g et 3.5h) les histogrammes sont 

très similaires, avec beaucoup de nuages hauts optiquement fins dans les observations et la 

simulation. La différence entre le printemps et l’automne, notée aussi bien dans les 

observations que dans la simulation, figure dans la présence de plus de nuages moyens 

optiquement fins au printemps.   

- En été,  les nuages moyens sont moins fréquents que dans les autres saisons selon GOCCP 

(Fig. 3.5e). Ceci est reproduit par la simulation.   

Pour résumer, la simulation surestime les nuages hauts qui ont de faibles rapports de diffusion dans 

toutes les saisons et sur plus de 6 niveaux avec notre résolution verticale. Ceci induit beaucoup 

d’atténuation du signal lidar. Les nuages bas détectés par le lidar sont sous-estimés dans le modèle: 

c’est une conséquence d’une sous-estimation réelle des nuages dans le modèle et de la surestimation 
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des profils totalement atténués (Sect. 3.1.1). Mais la variabilité saisonnière est plutôt bien reproduite 

par la simulation. 
 

Pour compléter cette comparaison, Stavros Dafis, en stage au Laboratoire Atmosphères, Milieux, 

Observations Spatiales (LATMOS), et avec qui j'ai collaboré, a évalué le contenu en glace dans la 

simulation WRF/MedCordex en automne avec des produits DARDAR (raDAR/liDAR, Delanoë et 

Hogan 2010) qui combinent les observations de CALIPSO avec celles de CLOUDSAT et MODIS 

(Fig. 3.6). Cette étude montre qu'il existe 2 groupes de nuages: un groupe pour lequel les valeurs de 

contenu en glace (IWC, Ice Water Content) par niveau d'altitude sont très faibles (IWC< 0.05 g kg
-

1
) et l'autre groupe pour lequel les valeurs sont supérieures à 0.1 et peuvent atteindre 1 g kg

-1
. Pour 

le 1er groupe, l'altitude moyenne est autour de 350 hPa, tandis que les nuages du 2ème groupe se 

situent à plus basse altitude parfois même à des altitudes inférieures à 700 hPa (soit environ  3km). 

Pour le 2e groupe, les très fortes valeurs de IWC sont largement sous-estimées par le modèle (elles 

restent inférieures à 0.5 g kg
-1

), ce qui est cohérent avec l'absence de valeurs de SR>60. 

 
Figure 3.6: (a) Histogramme d’occurrence de contenu en glace en fonction de l’altitude moyenné sur les automnes 

2006-2010 dans la simulation de WRF. (b) idem que (a) pour observations DARDAR. (c) et (d) idem que (a) et (b) mais 

en considérant seulement les cas nuageux. (© Stavros Dafis) 

 

Les Fig. 3.6a et 3.6b montrent les occurrences de chaque valeur d'IWC à chaque niveau, pour la 

simulation et les observations respectivement. On voit que l’occurrence des faibles valeurs de 

contenu en glace en automne dans WRF (Fig. 3.6a) est surestimée par rapport à celle des 

observations (Fig. 3.6b) dans tous les niveaux entre 600 et 250 hPa. Ceci est cohérent avec la 
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surestimation des nuages hauts en automne (Figs. 3.4 (profils en bleu clair) et 3.5g et 3.5h). Mais 

quand on ne considère que les cas nuageux à la fois pour la simulation et les observations, i.e qu'on 

supprime l'effet de surestimation ou sous-estimation des différents nuages (on supprime les cas de 

très faible contenu en glace IWC<10
-6 

g kg
-1

), on voit que  l’occurrence des contenus de glace dans 

les nuages dans la simulation est plutôt sous-estimée (Fig. 3.6c) par rapport à celle des observations 

(Fig. 3.6d) sur toute la colonne. La simulation compense donc les trop faibles contenus en glace des 

nuages par la formation de plus de nuages. Ce résultat est contradictoire avec ce qui a été observé 

dans les simulations du MM5 par exemple: Chiriaco et al. (2006) montrent que pour 4 différents 

schémas microphysiques évalués, le contenu en glace et en neige est surestimé. 

3.1.3. Atténuation lidar et simulation 

En dessous de 6km, la fraction nuageuse est sous-estimée dans la simulation sur l’Europe continent 

aussi bien que sur la mer Méditerranée. La sous-estimation des nuages bas et moyens dans la 

simulation est probablement renforcée par le fait que WRF surestime les nuages hauts ce qui induit 

plus d’atténuation du signal lidar simulé dans les basses couches (1
ère

 colonne de la Fig.3.5). 

Cependant, l’occurrence des nuages hauts n’est pas la raison principale du manque de nuages 

moyens et bas dans WRF en été: une autre étude qui compare la même simulation (associée à un 

simulateur lidar sol, Fig. 3.7b) avec un lidar sol au SIRTA (Fig. 3.7a) montre que le modèle sous-

estime largement les nuages bas en été (Bastin et al. 2016). A partir d’une simulation dont le sol est 

saturé en humidité, Bastin et al. (2016) montrent que malgré un apport d’humidité renforcé dans les 

basses couches, les nuages bas et moyens sont toujours sous-estimés en moyenne (Fig. 3.7c). Les 

schémas de couche limite et de convection peu profonde doivent probablement être modifiés pour 

améliorer ce point. 
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Figure 3.7 : Profils verticaux de fraction nuageuse en fonction des mois (a) observations lidar SIRTA. (b) simulation 

WRF+simulateur lidar sol. (c) idem b mais avec une simulation ayant le sol saturé en humidité. (© Bastin et al. 2016) 

 

Des cartes de fraction nuageuse d’hiver et d’été pour 3 couches (nuages bas, moyens et hauts) 

moyennées sur 2006-2011 ont aussi été construites (Fig. 3.8). La fraction nuageuse a été 

directement calculée à partir des rapports de mélange d’eau condensée i.e sans utilisation de 

simulateur lidar. Ces cartes montrent une quasi-absence (moins de 10%) de nuages bas et moyens 

en été qui sont surtout liés à l’orographie et en hiver la majorité des nuages bas et moyens sont dans 

la partie nord-est de l’Europe. Les distributions spatiales des nuages dans les observations et dans la 

simulation sont présentées dans la Sect. 3.3.   
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Figure 3.8 : Cartes de fraction nuageuse simulée moyennées sur 2006-2011 en hiver pour les nuages bas (a), les 

nuages moyens (b) et les nuages hauts (c). (d), (e) et (f) représentent la même chose mais en été.  

 

La mauvaise distribution verticale des nuages a déjà été constatée avec un autre modèle régional 

pour quelques cas d’étude (Chaboureau et al. 2011) et la sous-estimation des nuages bas dans les 

moyennes latitudes en été est un résultat connu dans les GCMs (Cheruy et al. 2013, 2014).   

3.2. Caractérisation de la variabilité interannuelle des nuages 

3.2.1. Variabilité interannuelle en hiver et en été: Amplitude  

Le but de cette section est d’étudier la variabilité interannuelle de la structure verticale des nuages 

en Europe avec des observations et de l’évaluer dans la simulation sur les 6 années communes de 

données. Les enveloppes représentées sur les figures 3.9a (Europe) et 3.9b (Méditerranée) montrent 

l’écart type des profils de fraction nuageuse moyens en hiver sur la période 2006-2011 pour la 

simulation (bleu) et les observations (rose). Les figures 3.9c et 3.9d représentent la même chose 

mais en été. Cet écart type est une estimation de la variabilité d’une saison d’une année à l’autre.  

On peut noter que l’altitude à laquelle la variabilité observée (rose) est maximale ou minimale est 

bien reproduite par la simulation en hiver (Europe et Méditerranée) et en été sur la Méditerranée. 

Mais ce n'est pas le cas sur l’Europe en été.  
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Figure 3.9 : Ecart type interannuel des profils de fraction nuageuse moyens sur 2006-2011. (a) en hiver sur l’Europe ; 

(b) en hiver sur la Méditerranée; (c) en été sur l’Europe; (d) en été sur la Méditerranée. Les enveloppes roses 

correspondent aux observations alors que les bleues correspondent à la simulation en échantillonnage satellite. (e) 

l’enveloppe représente -/+ l’écart type interannuel montré en (a). La courbe bleue représente les anomalies maximales 

simulées pour chaque niveau. Les courbes roses représentent la même chose que les courbes bleues mais pour les 

observations. (f), (g) et (h) idem que (e) mais pour l’hiver sur la Méditerranée, l’été sur l’Europe et l’été sur la mer 

Méditerranée respectivement.  

 

En hiver, l’amplitude de la variabilité interannuelle de la fraction nuageuse observée est plus 

importante pour les nuages hauts que pour les nuages moyens et bas (Fig. 3.9a et 3.9b). La faible 

variabilité des nuages bas sur la Méditerranée et sur l’Europe n'est pas liée à une plus faible 

occurrence des nuages: en effet, les figures 3.2a et 3.2b montrent que les nuages hauts et les nuages 

bas ont une occurrence similaire en hiver, que ce soit sur l’Europe ou sur la Méditerranée. La 

simulation reproduit correctement le comportement de la variabilité interannuelle observée en 

l’amplifiant pour les hautes altitudes.   
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En été (Figs. 3.9c et 3.9d), l’amplitude de la variabilité interannuelle montre un comportement 

différent de celui constaté en hiver. Sur l’Europe, les nuages bas et moyens ont des occurrences 

différentes d’une année à l’autre. L’occurrence des nuages hauts est plus stable d’une année à 

l’autre. Sur la Méditerranée, l’occurrence des nuages hauts est légèrement plus variable que celle 

des nuages moyens et bas. La simulation reproduit mal cette variabilité : la variabilité simulée est 

importante pour les nuages hauts sur l’Europe et sur la Méditerranée. La faible variabilité des 

nuages bas simulés est probablement liée à la faible fraction nuageuse simulée en été (Fig. 3.4c et 

3.4d, profils rouges). 

Boé et Terray (2014) ont montré que la couverture nuageuse en 2031-2050 va diminuer de 3% sur 

le sud de l’Europe et sur la mer Méditerranée, par rapport à 1961-1990. Cette diminution est 

comparable à celle de la variabilité interannuelle observée ici avec CALIPSO qui est de 4% en hiver 

pour les nuages hauts et de 1% pour les nuages moyens et bas et plus faible que la variabilité 

interannuelle simulée par WRF (5% en hiver pour les nuages hauts) et peut donc ne pas être 

totalement liée au changement climatique.  

Dans tous les cas,  la simulation surestime toujours l’amplitude de la variabilité interannuelle des 

nuages hauts quel que soit la saison et la région (Fig. 3.9). Cette surestimation est plus forte quand 

on considère l’enveloppe totale de la variabilité des nuages (maximum et minimum de chaque 

couche, lignes en trait plein sur Fig. 3.9e à 3.9h). Pour les nuages hauts, la variabilité interannuelle 

est très importante dans la simulation et les évènements extrêmes sont, en terme de fraction 

nuageuse, très intenses en hiver et en été sur l’Europe. La variabilité totale relative des nuages hauts 

est de 25 à 50% de plus que l’écart type dans la simulation (en comparant la courbe bleue avec la 

surface pleine bleue) alors que dans les observations la variabilité totale relative des nuages hauts 

est de 30 à 60% plus importante que l’écart type (en comparant la courbe rose avec la surface pleine 

rose). Ceci est valable sur l’Europe et sur la Méditerranée, en hiver et en été. Les extrêmes sont 

moins intenses dans les couches moyennes et basses, en particulier en été dans la simulation où il 

n’y a quasiment pas de nuages.  

Pour comparer cette variabilité avec les biais de l’échantillonnage du satellite, l’écart type de 

𝐶𝐹𝑊𝑅𝐹+𝑠𝑖𝑚
𝑇  (𝑧) (i.e. fraction nuageuse calculée avec l’échantillonnage total de la simulation) est 

aussi tracé (ligne noire) sur les Figs. 3.9a à 3.9d. La variabilité interannuelle de 𝐶𝐹𝑊𝑅𝐹+𝑠𝑖𝑚
𝑇  (𝑧) a le 

même comportement que la variabilité interannuelle de CFWRF+sim(z) avec quelques différences en 

fonction de l’altitude, de la saison et de la région. En hiver, les erreurs relatives de l’estimation de la 

variabilité interannuelle des nuages hauts liée à l'échantillonnage sont autour de 15% sur l’Europe et 

20% sur la Méditerranée où elles sont plus dépendantes de l’altitude avec un maximum d’écart à 

8km (50%). En été, cette variabilité est fortement modulée par les événements locaux (orages et 

systèmes convectifs méso-échelle). Ces évènements qui se produisent typiquement à des échelles 

spatiales et temporelles entre 10 km et 100 km sur des durées de moins de 3 heures (Rysman et al. 

2013), ont plus de chance d’être manqués par le satellite étant donné son échantillonnage. Ceci 

induit plus de différences dans la variabilité entre les deux échantillonnages (Fig. 3.7c et 3.7d), 

l’échantillonnage total présentant donc moins de variabilité que celui limité aux passages de  
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CALIPSO. Il est donc plus risqué d’étudier la variabilité interannuelle des nuages en été avec les 

observations à cette résolution spatiale de 20 x 20 km
2
.  

3.2.2.  Variabilité interannuelle en hiver: Anomalies  

Le but de cette partie est d’analyser 8 années d’observations et 23 années de simulation en tenant 

compte des biais du modèle quantifiés précédemment pour estimer la variabilité naturelle des 

nuages et l’aptitude des jeux de données à i) détecter les extrêmes et ii) trouver une période de 

référence qui caractérise relativement la variabilité naturelle des nuages de notre climat actuel pour 

pouvoir ensuite identifier des tendances dans un contexte de changement climatique. La simulation 

avec l'échantillonnage complet (un profil par nuit à 00UTC pour chaque point de grille) est utilisée. 

Seul l’hiver est considéré puisque la section 3.2.1 a montré que la variabilité interannuelle est mieux 

simulée en hiver par rapport à l’été et qu’elle est moins affectée par l’échantillonnage du satellite.   

La figure 3.10a montre l’anomalie de 𝐶𝐹𝑊𝑅𝐹+𝑠𝑖𝑚
𝑇  (𝑧) moyennée sur la mer Méditerranée pour 

chaque hiver de 1990 (Décembre 1989, Janvier et Février 1990) jusqu’à 2011 (Décembre 2010, 

Janvier et Février 2011) par rapport à la moyenne des hivers 2007-2011; cette période est utilisée 

comme référence car c’est la période commune entre observations et simulation). La figure 3.10b 

montre la même chose que la Fig. 3.10a mais pour les observations, soit les anomalies de chaque 

hiver de 2007 à 2013 par rapport à la moyenne 2007-2011 (profil bleu sur Fig. 3.2b). Les Figs. 

3.10c et 3.10d montrent la même chose que les Figs. 3.10a et 3.10b mais sur l’Europe.  La même 

figure, sans anomalies, est présentée dans l’annexe 3.1. 

Malgré les biais du modèle qui donnent lieu à une surestimation des nuages hauts et une sous-

estimation des nuages bas et malgré les biais dus à l’échantillonnage du satellite de l’hiver, les 

signes des anomalies observées en hiver sont la plupart du temps reproduits par la simulation sur les 

5 années communes et aux bonnes altitudes : l’anomalie négative marquée des nuages hauts de 

2008 apparaît bien sur l’Europe et sur la Méditerranée, l’anomalie positive des nuages hauts de 

2011 sur l’Europe et la Méditerranée et celle de la même année en nuages moyens sur l’Europe 

ainsi que la forte anomalie positive de nuages hauts de 2010 qui apparait sur l’Europe et sur la 

Méditerranée. Certaines anomalies observées sont mal reproduites par le modèle en particulier sur 

l’Europe. Les plus marquées sont: l’anomalie positive de 2007 observée à 8 km (Fig. 3.10d) qui est 

négative dans la simulation (Fig. 3.10c) et l’anomalie observée en 2009 qui est presque nulle autour 

de 8km et qui est fortement positive dans la simulation. Aussi, la variabilité de l’altitude maximale 

des anomalies est la plupart du temps reproduite par le modèle (e.g. en 2010 sur l’Europe, l’altitude 

max= 10km, 2009 nuages bas altitude max = 2km) mais des fois ce n’est pas le cas (altitude max de 

l’anomalie des nuages hauts sur la Méditerranée en 2007 = 12km pour les observations et 9km pour 

la simulation). D’autres anomalies particulières apparaissent sur les 22 ans: e.g. le signal dans les 

nuages en 1996 qui se produit à une altitude différente de celle de 2010 sur la Méditerranée, le 

signal marqué des nuages bas sur la Méditerranée entre 1991 et 1993, le signal des nuages hauts en 

1994 sur l’Europe. 
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Figure 3.10 : Anomalie de CF, moyennée spatialement, pour chaque hiver calculé par rapport à la moyenne des hivers 

de 2007-2011 (période commune entre simulation et observations) pour les différentes altitudes (a) sur la mer 

Méditerranée pour la simulation de 1989 to 2011; (b) sur la mer Méditerranée pour les observations de 2007 à 2013; 

(c) et (d) idem (a) et (b) sur l’Europe.  

 

Quelques anomalies fortes de nuages hauts apparaissent seulement sur l’Europe (anomalie positive 

de nuages hauts en 1994) ou sur la Méditerranée (anomalie négative de nuages bas en 2007) alors 

que certaines apparaissent sur les deux régions, telle que l’anomalie de nuages hauts en 2010. Ceci 

met en évidence l’importance de la distribution spatiale des nuages qui est un peu discutée dans la 

section 3.3.    
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L’hiver 2010 montre une forte anomalie positive de nuages hauts, même comparé à la série des 22 

ans (Fig. 3.10a et 3.10c). La carte de l’anomalie des nuages hauts (fraction nuageuse calculée sur les 

altitudes >  6.5 km) par rapport aux 22 années de simulation est montrée sur la Fig. 3.11. Comme ce 

qui a été discuté dans Cattiaux et al. (2010), l’hiver 2010 est associé à une saison particulièrement 

froide qui résulte de la persistance de la phase négative de l’oscillation nord Atlantique. Durant la 

NAO-, des tempêtes ramènent des flux d’air humide de l’Atlantique vers la mer Méditerranée et de 

l’air sec et froid sur l’Europe du nord (Trigo et al. 2002) et les systèmes nuageux sont fréquents sur 

la partie ouest du bassin méditerranéen (Chaboureau et Claud 2006): la signature des flux humides 

dans les nuages hauts est visible sur la Fig. 3.11 (anomalie de CF autour de 5%), ainsi que 

l’advection de l’air sec et froid qui favorise le ciel clair et donc une anomalie négative de nuages sur 

le nord de l’Europe (Trigo et al. 2002). Pourtant, l’hiver 2010 montre une anomalie positive de 

fraction nuageuse plus large sur l’est du domaine d’étude qui atteint 9%. Les interactions entre les 

nuages et la dynamique seraient intéressants à étudier dans cet hiver mais ne le sont pas dans le 

cadre de cette étude.  

 
Figure 3.11 : Anomalie de nuages hauts de l’hiver 2010 calculée avec la simulation extraite avec échantillonnage total 

(CFWRF+sim
T
) par rapport à la moyenne des nuages hauts calculée sur les hivers 1990-2011.  

 

3.2.3.  Combien d’années pour couvrir la variabilité naturelle des nuages 

sur l’Euro - Méditerranée ?   

Les réanalyses ERA-I, qui forcent la simulation, possèdent les conditions de grande échelle qui 

contrôlent les anomalies de nuages: il est donc rationnel que la simulation soit capable de reproduire 

ce genre d’anomalies. Ceci nous encourage à utiliser la simulation à échantillonnage complet sur sa 

période totale pour quantifier l’amplitude de la variabilité des nuages sur deux décennies.  

Le but est de savoir combien d’années sont nécessaires pour couvrir la variabilité interne du climat 

sur des profils de fraction nuageuse sous un forçage externe relativement stable.  
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Dans la figure 3.12a, la valeur moyenne de CF à 9.5 km (altitude à laquelle CF est maximale en 

2010) est extraite pour chaque année sur la Méditerranée. Elle donne 22 valeurs de CF9.5. Les barres 

bleues représentent un écart type de CF9.5 calculé sur un nombre variable d’années: la 1ère barre 

représente l’écart type de fraction nuageuse à 9.5 km calculée sur 5 ans (de 2007 à 2011), la 2
nde

  

sur 6 ans (2006 à 2011 pour la simulation (axe bleu)) etc. Les barres roses et les axes roses 

représentent la même chose que les bleus mais pour les observations. La Fig. 3.12b est similaire à la 

Fig. 3.12a mais sur l’Europe. 

 

Figure 3.12 : (a) Ecart type de la CF simulée à z = 9.5 km (CF9.5) calculée sur la mer Méditerranée sur un nombre 

variable d’hivers à chaque fois (barres bleues). L’axe bleu des abscisses indique la période associée au nombre 

d’années sur laquelle l’écart type a été calculé (e.g. la 1
ère

 barre bleue est l’écart type calculé sur 5 ans de simulation 

sur les hivers de 2007 à 2011). Les points bleus correspondent à CF9.5 de l’anomalie de l’hiver 2010 par rapport à la 

moyenne de CF9.5 calculé sur le nombre d’années affiché en abscisses. Les barres roses, l’axe rose des abscisses et les 

points roses sont les pendants du bleu pour les observations. (b) idem (a) sur l’Europe.  

 

Quand on considère les mêmes années d’observations et de simulation, la variabilité interannuelle 

simulée à 9.5 km est plus large que celle observée sur l’Europe et sur la Méditerranée. Ceci est 
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cohérent avec la section 3.2.1 (Fig. 3.9b et 3.9f pour les nuages hauts). La variabilité interannuelle 

de la fraction nuageuse à 9.5km est plus large sur l’Europe (≈ 4.5%) que sur la Méditerranée (≈ 

3.8%). La variabilité interannuelle sur l’Europe est moins dépendante du choix des années que sur 

la Méditerranée: l’écart type de CF9.5 varie de 3.4% à 4% sur la Méditerranée et de 4.1% à 4.9% sur 

l’Europe. On remarque que l’écart type calculé sur l’Europe sur plus de 13 ans se stabilise autour de 

4.1%: il varie de 0.1% entre 13 et 22 ans, alors qu’il varie de 0.7% entre 5 et 22 ans. L’écart type de 

CF9.5 est moins dépendant du nombre d’années quand c’est calculé sur 13 ans et plus. Ceci n’est pas 

valide sur la Méditerranée: la variabilité de l’écart type de CF9.5 se stabilise entre 13 et 20 ans (0.2% 

de différence au lieu de 0.6%) mais diminue fortement quand c’est calculé sur 21 et 22 ans 

(variabilité de l’écart type calculé sur un nombre d’années entre 13 et 22 autour de 0.5%).  

Les points bleus (resp. roses) représentent les anomalies de CF9.5 de l’hiver 2010 calculées par 

rapport à la CF9.5 moyennée sur différentes périodes comme indiqué par l’axe bleu (resp. rose) pour 

la simulation (resp. les observations). L’anomalie de l’hiver 2010 est confirmée sur la Fig. 3.12 par 

les observations et la simulation comme étant un hiver particulier en termes de signature nuageuse 

vu que l’anomalie est supérieure à l’écart type. Pour les observations, sur l’Europe et sur la 

Méditerranée, l’anomalie de CF9.5 de l’hiver 2010 est plus importante que 1.5 fois l’écart type. Elle 

est deux fois plus importante que l’écart type dans la simulation sur la Méditerranée, en particulier 

quand l’écart type est calculé sur plus de 10 ans. L’anomalie de 2010 est moins marquée sur 

l’Europe que sur la Méditerranée avec la simulation (Fig. 3.12b).  

Ceci nous ramène à la question de distribution spatiale qui est nécessaire à la compréhension de 

certains processus. Pourquoi cette anomalie est plus marquée sur la Méditerranée ? Quelles 

rétroactions rentrent en jeu? Même si la simulation reproduit bien l’anomalie, son intensité par 

rapport à la variabilité naturelle reste incertaine malgré le fait qu’on considère l’hiver et la nuit où la 

variabilité est surtout liée à la variabilité grande échelle. Comme discuté dans Hawkins et Sutton 

(2009), la variabilité interne et les incertitudes liées aux modèles sont fortes. Par contre, cette étude 

ouvre la voie à une meilleure estimation de la variabilité et des tendances des nuages.  

La suite de ce chapitre s'intéresse donc à la distribution spatiale des nuages à partir de la simulation 

évaluée. Les observations ne permettent malheureusement pas de considérer la variabilité spatiale 

des nuages à différents niveaux aux échelles considérées ici, du fait du trop faible nombre de 

passages du satellite au-dessus d'un même point de grille, et du trop faible nombre de points de 

grille couverts.  

3.3. Variabilité spatiale de la couverture nuageuse 

La distribution spatiale ne peut être évaluée avec les observations à la résolution horizontale de la 

simulation (Sect. 2.2.2 et Fig. 2.2). Dans cette section, des cartes de fraction nuageuse ont été 

calculées en 3 dimensions sur 3 niveaux verticaux: hauts (<3.2km), moyens (entre 3.2 km et 6.5km) 

et bas (>6.5km), à la résolution horizontale 2°×2° avec les observations GOCCP. Chaque fraction 
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nuageuse (un pixel), pour une saison est calculée en moyenne à partir de 4000 profils (Sect. 4.1., 

Fig. 4.1).  

La Fig. 3.13 montre les cartes de fraction nuageuse observées avec CALIPSO moyennées sur 2006-

2014 pour les 4 saisons et les 3 couches. La Fig. 3.14 montre les cartes de fraction nuageuse 

simulées avec WRF/MedCordex moyennées sur 1989-2011 pour les 4 saisons et les 3 couches à la 

résolution horizontale 20km. Bien que la sous-estimation des nuages bas et moyens et la 

surestimation des nuages hauts dans la simulation soient marquées sur ces cartes et que les périodes 

et les résolutions horizontales considérées soient différentes entre la simulation et les observations, 

on peut remarquer à partir des deux figures (Fig. 3.13 et Fig. 3.14):  

- Une persistance de nuages bas sur l’Atlantique dans les 4 saisons avec +40% dans les 

observations et entre 20% et 30% dans la simulation. 

- Beaucoup de nuages hauts sur l’Europe et l’Atlantique dans les 4 saisons avec +30% avec 

les observations et +40% avec la simulation. 

- Plus de nuages bas sur l’Europe et la méditerranée en hiver (≈ 25% dans la simulation et ≈ 

40% dans les observations) que les autres saisons.  

- Présence de nuages moyens en Europe centrale et Europe de l’est en particulier au printemps 

et en hiver (≈ 20% dans la simulation et ≈ 30% dans les observations). 

- Très peu de nuages en été sur la méditerranée, avec en nuages bas et moyens  ≈10% dans les 

observations et ≈ 5% dans la simulation et en nuages hauts sur l’ouest du bassin ≈ 20% dans 

la simulation et ≈15% avec les observations). 

- Nuages hauts sur la méditerranée plus fréquents sur l’ouest que sur l’est : Ceci peut être lié à 

l’exposition de l’ouest de l’Europe à l’arrivée des flux humides (Sect. 1.1.1.1) chargés de 

nuages frontaux de l’Atlantique, typiquement hauts et épais (Cheruy et al. 2009).  
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Figure 3.13 : Cartes de fraction nuageuse de GOCCP moyennées sur 2006-2014 dans les 4 saisons (chaque ligne), 

pour les nuages bas (1
ère

 colonne), les nuages moyens (2
ème

 colonne et les nuages hauts (3
ème

 colonne).  

 

La distribution spatiale des nuages dans le modèle est donc globalement simulée de façon cohérente 

avec les observations. La haute résolution horizontale de la simulation permet de distinguer les 

petites structures nuageuses liées à l’orographie telles que les nuages bas perceptibles sur les Alpes 

et les Pyrénées. 
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Figure 3.14 : Cartes de fraction nuageuse de WRF/MedCordex moyennées sur 1989-2011 dans les 4 saisons (chaque 

ligne), pour les nuages bas (1
ère

 colonne), les nuages moyens (2
ème

 colonne et les nuages hauts (3
ème

 colonne). 

Conclusion 

L’analyse du comportement saisonnier et interannuel des nuages est nécessaire pour la 

compréhension de la variabilité naturelle du climat ainsi que les processus liés aux nuages sur la 

région. Le but de cette section était de caractériser la variabilité de la structure verticale des nuages 

de nuit en Europe et sur la Méditerranée. Ceci est important, entre autres, pour la compréhension de 

certaines anomalies de température. Ce travail de caractérisation a été fait principalement avec les 

observations du lidar de CALIPSO. En terme de perspectives, il serait intéressant d’approfondir les 

analyses à partir d’autres observations notamment celles du radar de CloudSat, qui permettraient de 

caractériser des nuages plus épais, qu’un signal lidar ne traverserait pas. 
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Introduction 

Le chapitre 3 a permis de documenter la variabilité de la couverture nuageuse sur l’Europe, 

verticalement, spatialement, d’une saison à l’autre et d’une année à l’autre avec les observations de 

CALIPSO. La capacité du modèle à représenter les nuages a aussi été évaluée : bien que la 

simulation présente de forts biais en termes d’occurrence de nuages, la variabilité interannuelle est 

plutôt bien reproduite en hiver. Cela nous encourage à l’utiliser ici en complément des observations 

de CALIPSO, pour comprendre la réponse des nuages face à la variabilité de grande échelle ainsi 

que le rôle des nuages dans la variabilité du climat Européen. Un cas d’étude d’une anomalie 

spécifique (l’hiver chaud de 2007) est également détaillé.  

 

4.1. Rôle de la circulation atmosphérique de grande échelle 

dans la variabilité des nuages 
 

Comme ce qu’on a expliqué dans le premier chapitre, le climat Européen est modulé par la 

dynamique atmosphérique de grande échelle, qui influence au premier ordre la variabilité des 

nuages sur la région Euro - Méditerranée. En hiver et en été, la circulation des flux atmosphériques 

de grande échelle peut être classée en quatre régimes de temps (Vautard, 1990): la NAO-, la dorsale 

Atlantique, le blocage de Scandinavie et la NAO
+
 (Cf. Sect. 2.2.3). La couverture nuageuse en 

fonction des régimes Nord-Atlantique a été caractérisée par Rojas et al. (2013) en utilisant le 

modèle couplé LMDZ/NEMO-MED8 sur 1983-2000 sur la région Euro - Méditerranée. Elle a aussi 

été caractérisée par Chaboureau et Claud (2006) en utilisant 8 années d’observations TIROS-N 

Operational Vertical Sounder (TOVS) sur le bassin Méditerranéen. La couverture nuageuse montre 

à chaque fois des structures différentes d’un régime à l’autre. Chiacchio et Wild (2010) ont aussi 

étudié l’influence de la variabilité nord Atlantique sur les nuages et les flux radiatifs en Europe à 

partir d’observations du Global Energy Balance Archive (GEBA ; Ohmura et al. 1997).  

Dans cette section, à l’instar des études précédentes, l’occurrence nuageuse et sa distribution 

spatiale sont caractérisées en fonction des régimes de temps Nord Atlantiques. Ce travail de 

caractérisation s’est fait à partir des observations GOCCP et de la simulation WRF/MedCordex : on 

tire avantage des observations actives dont on dispose pour classer les nuages en 3 couches : nuages 

bas, moyens et hauts.  Cela nous permet de discuter les propriétés nuageuses en fonction  des 

régimes de temps dans chaque couche.  

Les fractions nuageuses observées utilisées dans cette section sont calculées à partir des produits 

GOCCP dans les différents régimes de temps d’hiver. Ces fractions nuageuses sont calculées à la 

résolution horizontale 2°×2°, en cumulant tous les jours d’un hiver appartenant à chaque régime. La 
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résolution horizontale choisie avec GOCCP permet d’exploiter les données GOCCP en gardant les 

deux dimensions horizontales (Cf. Sect. 2.2.2): en effet, environ 4000 profils sont cumulés par 

saison sur un pixel à cette résolution, même si ce nombre reste variable d’un pixel à l’autre (Fig. 

4.1). Des fractions nuageuses, à la résolution horizontale 20×20 km², sont calculées d’une façon 

similaire avec WRF/MedCordex. Cela nous permet de tirer avantage de la bonne résolution 

horizontale de la simulation.  

 
Figure 4.1 : Nombre de profils du satellite cumulés sur un pixel pendant décembre 2007 à la résolution horizontale 2° x 

2°. 

 

Les observations CERES ont été utilisées pour calculer des flux radiatifs dans chaque régime, au 

sommet de l’atmosphère et à la surface. La résolution horizontale de 1°×1° de CERES est adoptée : 

c’est la résolution d’origine des produits SSF (Cf. Sect. 2.1.1.2). Les flux radiatifs sont calculés de 

même avec la simulation de WRF/MedCordex, à la résolution du modèle (20×20 km²).  

Le but de ce chapitre n’est pas de comparer différents jeux de données entre eux, mais d’utiliser 

conjointement les informations complémentaires qu’ils peuvent apporter sur la question qui nous 

intéresse ici. Nous avons donc volontairement choisi de garder les résolutions optimales pour 

chaque jeu de données, quitte à avoir un panel de résolutions assez varié comme l’illustre le tableau 

4.A.   

Tableau 4.A : Jeux de données utilisées dans cette section et résolutions horizontales associées 

Jeux de données CALIPSO-GOCCP CERES WRF/MedCordex 

Résolution horizontale 2° x 2° 1° x 1° 20 km x 20 km 
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4.1.1.  Nuages observés 

Les nuages hauts (Fig. 4.2) et moyens (4.3) montrent des distributions spatiales différentes d’un 

régime à l’autre :  

 En NAO
-
 (Fig. 4.2a et 4.3a) les nuages hauts et moyens sont très fréquents sur l’Europe 

continentale, l’ouest de la méditerranée et moins présents sur le Nord Atlantique et la 

Grande Bretagne. Ces nuages de fronts suivent la ligne des flux humides Atlantiques qui 

arrivent dans ce régime sur l’Europe et l’ouest de la méditerranée. Ce résultat a été constaté 

avec les observations de TOVS sur la méditerranée (Chaboureau et Claud 2006). 

 En régime de dorsale (Fig. 4.2b et 4.3b), les nuages hauts et moyens sont moins présents sur 

l’océan, la méditerranée et l’ouest de l’Europe. Ils sont bien fréquents en revanche sur l’est 

de l’Europe, là où une dépression s’installe (Cf. Sect. 2.2.3).   

 Le régime de blocage (Fig. 4.2c et Fig. 4.3c) est caractérisé par un anticyclone qui s’installe 

sur le nord-ouest de l’Europe et qui s’étend sur presque toute l’Europe et la Méditerranée. 

Ce régime, souvent associé à un temps sec et froid en hiver, est caractérisé par une absence 

de nuages hauts sur presque tout le domaine. 

 En NAO
+
 (Fig. 4.2d et 4.3d), tout comme dans le régime NAO

-
, les nuages hauts et moyens 

sont très fréquents sur l’Europe mais avec plus de nuages sur le nord Atlantique et moins sur 

le sud de la zone d'étude. Ceci est dû à la migration des flux humides Atlantique vers le nord 

pendant ce régime. 
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Figure 4.2 : CF nuages hauts dans les 4 régimes de temps Nord Atlantique moyennés sur DJF de 2007 à 2013 : (a) 

Nuages hauts en NAO-,  (b) en dorsale, (c) en  blocage, (d) en NAO
+
.  

 
Figure 4.3 : idem que 4.2 pour les nuages moyens 
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La distribution des nuages bas observés (Fig. 4.4) est beaucoup moins variable d’un régime de 

temps à l’autre. Les nuages bas sont très fréquents, dans les 4 régimes sur l’océan, moins fréquents 

sur la Méditerranée, sauf en blocage, et très fréquents sur l’Europe européen, sauf en blocage sur 

l’ouest de l’Europe. On peut noter aussi la très faible occurrence de nuages au nord de l’Afrique. 

 

 
Figure 4.4 : idem que 4.2 pour les nuages bas 

 

Des cartes de fraction nuageuse ont aussi été construites dans les 4 régimes d’été avec les produits 

GOCCP (Annexe : 4.1).  Elles montrent des distributions moins variables d’un régime à l’autre avec 

beaucoup de nuages hauts sur l’Europe et de nuages bas persistants sur l’océan. Cela est cohérent 

avec le fait que les régimes soient plus marqués en hiver qu’en été (Cassou et al., 2004) où les 

processus locaux liés à la convection sont plus fréquents.   

4.1.2. Nuages simulés 

En dépit des biais dans la simulation des nuages, les cartes de nuages hauts et moyens dans les 4 

régimes de temps présentent des structures similaires à celles observées avec CALIPSO (Fig. 4.5 et 

4.6, attention, le domaine représenté avec la simulation est légèrement différent de celui des 

observations) : beaucoup de nuages hauts en Europe en NAO
-
 et NAO

+
 avec moins de nuages sur la 



Chapitre 4 : Variabilité de grande échelle et nuages : leurs rôles dans les anomalies de 
température ; cas de l’hiver 2007 

91 
 

 

 

 

Méditerranée en NAO
+
, moins de nuages en dorsale sur le pourtour Méditerranéen et l’ouest du 

domaine et un déficit de nuages sur l’Ouest de l’Europe en blocage.  

 
Figure 4.5 : Nuages hauts (fraction nuageuse) dans les 4 régimes de temps Nord Atlantique calculés sur 1990-2011 

avec WRF. 

 
Figure 4.6 : idem que 4.5 pour les nuages moyens 
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Dans la simulation, bien qu’il y ait sous-estimation des fractions de nuages bas (Cf. Sect. 3.1.1.2), 

les nuages (Fig. 4.7) sont fréquents sur le nord Atlantique comme dans les observations et les 

structures se ressemblent aussi d’un régime à l’autre. Le minimum de nuages sur les côtes 

Atlantique de l’ouest de l’Europe en blocage est par exemple correctement simulé, ainsi que le 

maximum de nuages bas en Méditerranée en blocage ou la ligne de faible occurrence de nuages bas 

en dorsale qui longe les côtes méditerranéennes espagnoles, françaises puis alpines. 

Le fait que les nuages moyens et bas caractérisent les régimes de temps moins que les nuages hauts 

est cohérent avec les observations et avec le fait que la simulation soit forcée par ERA-I : les flux 

humides de grande échelle, générant des nuages hauts sont bien simulés alors que les nuages bas 

sont très influencés par les processus locaux.  

 

 
Figure 4.7 : idem que 4.5 pour les nuages bas 

Pour résumer, les nuages d’hiver modulés par la variabilité des flux nord Atlantiques présentent des 

caractéristiques particulières dans chaque régime de temps et cela est reproduit dans la simulation. 

Ces structures sont cohérentes avec les anomalies de pression ainsi que l’occurrence nuageuse 

observée par TOVS sur la Méditerranée (Chaboureau et Claud 2006). Après avoir montré que les 

nuages sont sensibles à cette classification en régimes de temps, elle sera utilisée dans l’analyse de 

l’anomalie de température de l’hiver 2007 pour séparer l’influence des flux Atlantiques, soit les flux 

qui gouvernent le climat Européen en hiver, des processus locaux, dont les rétroactions nuageuses.  
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4.2. Rétroaction température nuages : cas de l’hiver 2007 

Dans cette section, le rôle des nuages dans le cas d’étude de l’hiver chaud de 2007 est analysé, en 

utilisant les régimes de temps. Pour comprendre les processus impliqués dans ce cas d’étude, la 

simulation est tout d’abord utilisée : elle couvre 22 ans, avec une bonne résolution spatio-temporelle 

et les différentes variables thermodynamiques sont disponibles. Dans un second temps, les 

observations satellite sont utilisées pour valider (ou pas) ce que montre la simulation.  

4.2.1. Hiver 2007 : un hiver chaud en Europe 

L’hiver 2007 (Décembre 2006, Janvier et Février 2007) a été particulièrement chaud sur toute 

l’Europe avec des anomalies de température atteignant 5° de plus que la moyenne calculée sur 

1979-2016 sur l’Europe de l’est (Fig. 4.8).  

 
Figure 4.8 : Anomalie de température sur l’Europe (T à 2 mètres) calculée par rapport à 1979-2016 avec les 

réanalyses ERA-I. Les anomalies dont la valeur absolue est inférieure à 0.3°C sont blanchies. Le rectangle noir 

correspond à la région ouest de l’Europe et le rectangle vert à la région est.  

 

Cet hiver est associé à une persistance du régime NAO
+
, qui a duré 41 jours, aux dépens du régime 

blocage qui a duré seulement 12 jours. Mais cette anomalie d’occurrence du régime, qui n’est pas 

sans précédent, n’explique pas l’ampleur de l’anomalie de température observée en 2007. En effet, 

Yiou et al. (2007) ont comparé l’anomalie de température de l’hiver 2007 à celle des hivers passés 

(1948 – 2005) correspondant à des circulations atmosphériques similaires. En sélectionnant les 10 

meilleures situations analogues de grande échelle, ils comparent jour pour jour les anomalies de 

température des « hivers analogues » à celle de l’hiver 2007 (Fig. 4.9) : l’anomalie de température 

de l’hiver 2007 (rouge) est supérieure à celle des autres hivers (enveloppe bleue) de circulation 

équivalente. Ce qui suggère que, bien que l’occurrence de NAO
+
 favorise un hiver doux sur 
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l’Europe, l’anomalie de 2007 n’est pas uniquement liée à la persistance de ce régime. D’autres 

processus rentrent en jeu. L’objectif de la suite de ce chapitre est de comprendre lesquels.  

 

Tableau 4.B : Occurrence des 4 régimes de temps Nord Atlantique pendant l’hiver 2007 (2
ème

 colonne), en moyenne sur 

les hivers 2007-2013 (3
ème

 colonne, période correspondant aux observations utilisées) et en moyenne sur les hivers 

1990-2011 (4
ème

 colonne, période correspondant à la simulation utilisée) 

Régime de temps Hiver 2007 Moyenne hivers 

2007-2013 

Moyenne hivers 

1990-2011 

NAO
-
 21.1% (19 jours) 25.5% 17.7% 

Dorsale 21.1% (19 jours) 18.7% 21.5% 

Blocage 13.3% (12 jours) 25.0% 28.6% 

NAO
+
 44.5% (41 jours) 30.8% 32.2% 

 

 
Figure 4.9 : Série temporelle sur automne/hiver 2006/2007, des anomalies des minimums journaliers de température 

moyennées sur 95 stations Européennes, associée aux anomalies de température des 10 meilleures circulations 

analogues (points), et leur variation (zone ombrée en bleu). Les régimes de temps sont aussi indiqués par des codes 

couleur en haut. Reg1: Blocage, Reg2: NAO
+
, Reg3: Dorsale et Reg4: NAO

-
.  (Yiou et al. 2007, Geophysical Research 

Letters, fig. 4). 

 

Pour cela, je me focalise sur une période plus particulière de cette saison en m’appuyant sur la 

figure 4.10 : il s’agit de séries temporelles d’anomalies de température en moyennes journalières de 

décembre 2006 à février 2007 par rapport à la moyenne de 1989-2011 estimées à partir de la 

simulation. Ces anomalies sont moyennées spatialement sur deux régions : l’Europe de l’est définie 

par la boite verte représentée sur la Figure 4.8 et l’Europe de l’ouest définie par la boite noire 
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(même figure). Ces anomalies sont positives durant presque toute la période, et sur les deux 

domaines. La période du 28 décembre au 19 janvier, liée à une persistance du régime NAO
+
, 

présente les plus fortes anomalies de température pour les deux régions atteignant +5° sur l’ouest et 

+7° sur l’est.   

 
Figure 4.10: Séries temporelles d’anomalies de température journalières du 1

er
 décembre 2006 au 28 février 2007 

moyennées spatialement sur l’ouest de l’Europe (a) ou sur l’est de l’Europe (b). Chaque anomalie journalière est 

calculée par rapport à la moyenne sur 1989-2011 (1
er

 décembre 2007 par rapport à la moyenne des 1
er

 décembre sur 

1989-2010). Les codes de couleur indiquent à quel régime est associé chaque jour.   

 

C’est donc sur cette période que nous nous focaliserons pour comprendre par la suite les processus 

liés à l’anomalie de température. Pour cela, j'ai d'abord analysé la simulation car elle me permet 

d'avoir accès facilement aux différents termes qui influencent la température. J'utilise ensuite les 

observations à disposition pour vérifier au mieux les processus mis en évidence dans la simulation.  

4.2.2. Flux radiatifs simulés 

La variation de la température de surface dépend de plusieurs facteurs: au premier ordre, la 

température est contrôlée par l'advection d'une masse d'air plus ou moins froide suivant son origine. 

Au second ordre, elle est modifiée localement par les flux radiatifs et de chaleur (chaleur latente et 

chaleur sensible). Dans cette partie, le focus est mis sur l’effet radiatif des nuages (CRE, Sect. 

2.1.1.2) sur l’anomalie de température de l’hiver 2007.  

Les flux radiatifs simulés utilisés dans cette section sont des flux instantanés en W.m
-2

. On a donc 8 

valeurs par jour, qui sont moyennées pour obtenir un flux journalier, masquant ainsi le cycle diurne. 

Les anomalies relatives (en %) de la variable X (température à 2m, flux net à la surface, effet 

radiatif des nuages au sommet de l'atmosphère, albédo de surface, vapeur d’eau) sont calculées 

selon l’équation 4.1 :  

𝐴𝑛𝑜. 𝑟𝑒𝑙.  𝑋 =  
𝑋2007 – 𝑋1989−2011

|𝑋1989−2011|
× 100     (Équation 4.1) 

X2007 est la moyenne calculée sur la période 28/12/2006 au 19/01/2007 (uniquement du régime 

NAO
+
 donc). X1989-2011 est la moyenne calculée sur tous les jours NAO

+
 des années 1989-2011 qui 

tombent à ± 10 jours de la période étudiée, i.e qui sont compris entre le 18 décembre et le 28 
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janvier, afin de limiter l'influence du cycle saisonnier. |X1989-2011| est la valeur absolue de cette 

moyenne (l'effet radiatif des nuages pouvant être négatif).  

Cette méthode permet de comparer des anomalies ayant une influence synoptique similaire.   

La carte d’anomalie du CRE total (LW+SW, au sommet de l’atmosphère) des nuages (Fig. 4.11) 

montre une anomalie positive importante (+50%) sur une large partie de l’Europe (ouest et mer 

noire) et des anomalies négatives significatives (-50%) apparaissent également, en particulier sur la 

mer Adriatique et l’Ukraine. Une anomalie positive du CRE total étant cohérente avec une anomalie 

chaude de température, les nuages pourraient donc en partie expliquer l'anomalie de température.  

 
Figure 4.11 : Anomalie relative de l’effet radiatif des nuages (CRE, W.m

-2
) total (LW+SW) au sommet de l’atmosphère 

de l’hiver 2007 par rapport aux hivers 1990-2011 en NAO
+
 (Cf. Equation 4.1)). 

 

Pour comprendre ces anomalies de CRE et leur rôle dans l’anomalie de température de 2007, nous 

séparons les deux effets des nuages, qui sont d'une part l'effet d'albédo des nuages (dans le SW) qui 

a tendance à refroidir l'air en surface, et d'autre part l'effet de serre (dans le LW) qui favorise le 

réchauffement.  

a. Effet albédo des nuages  

L’effet albédo des nuages est analysé en utilisant le CRESW des nuages (effet radiatif dans les ondes 

courtes au sommet de l’atmosphère). Par définition (Equation 2.5), il est toujours négatif. 

L’anomalie relative du CRESW de l’hiver 2007 au sommet de l'atmosphère (Fig. 4.12) est alors 

calculée suivant l'équation 4.1. La carte montre une anomalie négative du CRESW sur presque toute 

l’Europe entre -10% et -50%. Le CRESW étant toujours négatif, cette anomalie traduit un excès de 

l’effet d’albédo des nuages : les nuages de l’hiver 2007, en NAO
+
, renvoient plus le flux solaire qui 

arrive au sommet de l'atmosphère que dans la moyenne des autres hivers, ce qui l’empêche 

d’atteindre la surface. Cela aurait pour conséquence une baisse de la température de surface, ce qui 

a donc plutôt tendance à atténuer l'anomalie chaude observée. 



Chapitre 4 : Variabilité de grande échelle et nuages : leurs rôles dans les anomalies de 
température ; cas de l’hiver 2007 

97 
 

 

 

 

 
Figure 4.12 : Idem que 4.11 pour le CRE dans les ondes courtes au sommet de l'atmosphère. 

 

Considérons cependant le flux net SW à la surface, défini par l’équation 2.8. L’anomalie de 

Φ𝑛𝑒𝑡_𝑆𝑊 (Fig. 4.13, calculée en suivant Equation 4.1) montre une anomalie négative sur l’ouest de 

l’Europe (autour de -25%) et une anomalie positive sur l’est de l’Europe (de 10% à +50%). 

L’anomalie négative du Φ𝑛𝑒𝑡_𝑆𝑊 sur l’ouest peut être expliquée par l’excès de l’effet d’albédo des 

nuages. En effet, le rayonnement solaire arrivant au sommet de l’atmosphère étant peu variable, 

autour de 340 W∙m
-2

 en moyenne, le flux SW↓ (arrivant à la surface de la Terre) est principalement 

lié à l’effet radiatif des nuages. 

 
Figure 4.13 : Idem que 4.11 pour le flux net de surface dans les ondes courtes. 

L’anomalie positive du Φ𝑛𝑒𝑡_𝑆𝑊 sur l’est ne peut être liée à une anomalie du SW↓ étant donné que 

l’anomalie du CRESW est négative même sur l’est de l’Europe. L’anomalie en flux net vient donc du 

flux SW↑. Ce flux est lié à l’albédo de surface, défini par : 

𝛼 =
𝑆𝑊 ↓

𝑆𝑊 ↑
                (Équation 4.2) 
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Comme le montre la Fig. 4.14, l’anomalie de l’albédo de surface montre un déficit sur toute 

l’Europe, faible à l’ouest du continent (-10%) et important sur l’Europe centrale et de l’est (-50%).  

Ce déficit de l’albédo de surface traduit une surface qui réfléchit moins le flux solaire que les autres 

années, ce qui engendre un déficit du flux SW↑. Le déficit d’albédo est lié à une absence de neige 

sur une région qui normalement en est au moins partiellement couverte à cette période. L’ouest de 

l’Europe est moins touché par cette anomalie, probablement parce qu’il y neige moins souvent 

(Annexe. 4.2 et section 1.1). 

 
Figure 4.14 : Idem que 4.11 pour l’albédo de surface. 

 

On a donc à l'ouest une anomalie négative du flux net dans les ondes courtes liée à une anomalie 

négative de flux visible incident. Cette anomalie va donc dans le sens de l'atténuation de l'anomalie 

chaude de l'hiver 2007 sur cette zone. Au contraire à l'est, on a une anomalie positive de flux net 

visible à la surface expliquée par un albédo de surface plus faible du fait de la douceur de l'hiver qui 

provoque l'absence de neige. Cette anomalie va dans le sens de l'amplification de l'anomalie chaude 

(rétroaction positive). Quid du flux net infrarouge? 

b. Effet de serre des nuages  

Dans la simulation, le CRE total des nuages a montré une anomalie positive durant la période 

28/12/2006 au 19/01/2007 sur certaines zones de la région d’étude. Cette anomalie, qui n’est pas 

due à l’effet albédo des nuages (Sect. 4.2.2b), est donc due à leur effet de serre, toujours positif par 

définition (Equation 2.5).  

L’anomalie du CRELW, calculée suivant l’Equation 4.1 est présentée dans la Fig. 4.15. Elle montre 

une anomalie positive autour de +30% sur presque toute l’Europe, soit un excès de l’effet de serre 

des nuages.  
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Figure 4.15 : Idem que 4.11 pour le CRE dans les ondes longues au sommet de l'atmosphère. 

 

Une anomalie positive de l’effet de serre des nuages induit une anomalie positive du flux LW↓ à la 

surface qui est une composante du flux net de surface LW (Equation 2.9). 

L’anomalie du Φnet_LW (calculée selon l’Equation 4.1, Fig. 4.16) montre une structure horizontale 

inversée par rapport à celle du Φ𝑛𝑒𝑡_𝑆𝑊 :  

- anomalie positive à l’ouest (+20%),  cohérente avec l’anomalie positive du CRELW.  

- anomalie négative à l’est (-20%) non expliquée par le flux LW↓ : nous cherchons donc une 

anomalie du flux LW↑.  

 
Figure 4.16 : Idem que 4.11 pour le flux net LW à la surface. 

 

La Terre étant assimilée à un corps noir, la loi de Stefan-Boltzmann donne:  

𝐿𝑊 ↑ =  𝜎. 𝑇4    (Équation 4.3) 

Avec 𝜎 la constante de Stefan-Boltzmann et T la température de surface. 

L’anomalie de température calculée par rapport aux jours NAO
+
 selon l’Equation 4. 1 est positive 

sur toute l’Europe (Fig. 4.17). Elle est particulièrement élevée sur l’est de l’Europe (plus de 2 fois la 



Chapitre 4 : Variabilité de grande échelle et nuages : leurs rôles dans les anomalies de 
température ; cas de l’hiver 2007 

100 
 

 

 

 

moyenne de température des jours NAO
+
 sur 1990-2011), ce qui devient cohérent avec un excès du 

flux LW↑ et donc un déficit de 𝜱𝒏𝒆𝒕_𝑳𝑾 sur l’est de l’Europe.   

 
Figure 4.17 : Idem que 4.11 pour la température à 2 mètres. 

Pour résumer cette sous-section, la simulation montre l’existence de deux processus différents qui 

expliquent l'anomalie régionale de température pour cet hiver sur la période du 28/12/2006 au 

19/01/2007: à l'ouest, l'anomalie est liée à un fort effet de serre des nuages, tandis qu'à l'est, 

l'anomalie s'amplifie au cours du temps du fait d'une rétroaction positive qui se met en place: un 

hiver doux qui engendre moins de neige, ce qui diminue l'albédo de surface et facilite 

l'accumulation de chaleur dans les basses couches ce qui ne favorise pas le maintien de la neige en 

surface.  

 
Figure 4.18 : Idem que 4.11 pour le flux net total (LW+SW) à la surface. 

Le flux net total (Fig. 4.18) montre une anomalie positive (+50%) sur l’est, le sud de la France et 

jusqu’en Allemagne probablement lié à l’effet de serre des nuages et négative (-50%) au centre de 

l’Europe (Pologne et Hongrie) par la compensation de la forte anomalie de température de surface. 

Sur l’est de l’Ukraine, l’anomalie positive (+50%) est probablement liée au fait que l’anomalie de 

température de surface ne suffit pas à contrebalancer le fort effet de serre des nuages.  
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4.2.3. Flux radiatifs observés 

Le but de cette section est de pouvoir vérifier les conclusions obtenues avec le modèle en utilisant 

des observations, sachant que je n’ai pas à disposition l'ensemble des observations nécessaires sur la 

période pour procéder de manière équivalente à ce que j'ai fait avec la simulation. Ce qui 

m’intéresse au premier ordre dans ce chapitre, c’est le rôle de l’effet radiatif des nuages dans 

l’anomalie de 2007. Comme expliqué dans la Sect. 2.1.1.2, le CRE au sommet de l’atmosphère est 

calculé comme étant la différence entre flux radiatifs ciel clair et flux radiatifs total (ciel clair + 

nuageux).  

Dans la simulation, les valeurs de flux radiatif en ciel clair sont calculées même quand il y a des 

nuages. Ce n’est pas le cas avec les produits CERES, où la présence de ciel clair est détectée à partir 

de l’instrument MODIS. Or, le régime NAO
+
 d’hiver présente presque toujours des nuages bas en 

Europe (Sect. 3.1.1.1 et Sect. 4.1), et l’échantillonnage spatio-temporel de CERES rend la détection 

de ciel clair très rare sur la période de calcul d’anomalie. Cela fausserait l’interprétation des cartes 

de CRE observés. Les différences entre le CRE mensuel calculées avec CERES (extrait sur le 

SIRTA) et celles calculées sur les SIRTA toutes les heures (comme dans la simulation) sont notées 

sur la figure 4.19. On peut voir des différences de l’ordre de 400 W.m
-2

 en été par exemple.    

 
Figure 4.19: Effet radiatif des nuages dans le SW, extraits sur le site du SIRTA et moyennés sur (2002-2009) pour 

chaque mois (abscisses) pour les observations de CERES (bleu) et les observations SIRTA (vert). 

Pour contourner cette contrainte, deux variables sont analysées dans cette section : le flux sortant 

total au sommet de l’atmosphère et le flux descendant à la surface. Ces deux variables se 

complètent : les flux mesurés au sommet de l’atmosphère sont précis mais difficiles à interpréter car 

ils dépendent aussi de la surface (albédo et température) ; a contrario, les flux descendants à la 

surface sont facilement interprétables mais sont calculés (et non mesurés) à partir des observations 

au sommet de l’atmosphère, en faisant des hypothèses sur la composition et la  structure verticale de 

l’atmosphère (Sect. 2.1.1.2).  

Dans cette section, les anomalies des différents flux radiatifs sont calculées d’une façon similaire à 

la simulation, mais en prenant 2002-2011 au lieu de 1989-2011, car c'est la période commune entre 

les flux observés par CERES et la simulation : 

       CERES 

         SIRTA 
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𝐴𝑛𝑜. 𝑟𝑒𝑙.  𝑋 =  
𝑋2007 – 𝑋2002−2011

|𝑋2002−2011|
× 100    (Équation 4.4) 

X2002-2011 est la moyenne calculée en prenant tous les jours NAO
+
 qui tombent à ± 10 jours de la 

période choisie pour l’hiver 2007 sur toutes les années 2002-2011. Pour pouvoir comparer les 

anomalies observées avec celles simulées, les cartes de 4.11 à 4.18 ont été reproduites en calculant 

les anomalies suivant l’Eq. 4.4 (soit par rapport à 2002-2011). Ces cartes apparaissent dans l’annexe 

4.3. Les anomalies calculées sur 2002-2011 sont très similaires à celles calculées sur 1990-2011, 

avec quelques différences sur les amplitudes d’anomalie.   

Les deux cartes (4.20a pour CERES et 4.20b pour WRF) montrent une anomalie négative des flux 

sortants au sommet de l’atmosphère (LW+SW) sur presque toute la région. L’amplitude de 

l’anomalie est plus importante avec les observations où elle est un peu plus marquée sur l’Europe de 

l’est (-20%).  

D’un autre côté, les flux descendants (LW+SW) (Fig. 4.20c et 4.20d) au niveau de la surface 

montrent une anomalie positive, sur tout le domaine, qui, tout comme pour les flux sortants au 

sommet de l’atmosphère, est plus marquée avec les observations surtout sur l’Europe de l’est. Le 

flux sortant au sommet de l’atmosphère dépend à la fois des nuages (et de la composition de 

l’atmosphère) et de la surface alors que les flux descendants au niveau de la surface dépendent 

principalement des nuages, mais aussi des aérosols et des gaz à effet de serre.  
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Figure 4.20 : (a) Anomalie relative du flux sortant total (LW+SW) au sommet de l’atmosphère de l’hiver 2007 par 

rapport aux hivers 2002-2011 en NAO
+
 (Cf. Equation 4.5)). (c) Idem que (a) pour le SW↓+LW↓ à la surface. (b) et (d) 

Idem que (a) et (c) avec la simulation. 

 

Pour comprendre les anomalies de flux observées sur cette période, tout comme pour la simulation, 

elles sont séparées en anomalie LW et en anomalie SW dans la suite de la section. 

a. Effet albédo des nuages 

Contrairement au modèle, la carte d'anomalie de l'albédo de surface (Fig. 4.21b) présente plutôt une 

anomalie positive. Mais le calcule d’albédo de surface dans CERES se fait à partir de mesures en 

ciel clair. Vu les anomalies nuageuses (et donc de ciel clair) dans ce cas d’étude, la fiabilité de ces 

données peut être discutée. Néanmoins, si l'on regarde le bilan en surface, la carte du 𝜱𝒏𝒆𝒕_𝑆𝑾 

observée par CERES (Fig. 4.21a) montre, comme la simulation, une anomalie positive (+40%) sur 

la région Est de l’Europe et une anomalie négative (-20%) sur le nord-ouest de l’Europe. La 

distribution spatiale de l’anomalie SW de CERES est très similaire à celle simulée par WRF.  
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Figure 4.21 : Idem que 4.17 pour (a) flux net de surface en SW et (b) l’albédo de surface. 

 

L’anomalie du 𝜱𝒏𝒆𝒕_𝑆𝑾, n’étant a priori pas expliquée par l’anomalie du flux SW ↑ (Fig. 4.21b), est 

donc liée à une anomalie du SW↓ à la surface (Fig. 4.22b). L’anomalie positive (négative) du flux 

SW↓ à la surface sur l’est (nord-ouest) de l’Europe, traduit, en supposant le flux solaire constant, 

moins (plus) d’effet albédo de l’atmosphère. Au premier ordre, c’est lié aux nuages, mais les 

aérosols aussi peuvent avoir un effet albédo.  

 
Figure 4.22 : Idem que 4.17 pour (a) le flux SW sortant au sommet de l’atmosphère et (b) le flux SW↑ à la surface. 

 

Cette anomalie est, en tous cas, cohérente avec l’anomalie négative du SW sortant au sommet de 

l’atmosphère sur l’est de l’Europe et l’anomalie positive sur le nord-ouest (Fig. 4.22a). Les 

anomalies du flux SW↓ et le SW sortant au sommet de l’atmosphère sont probablement liés à un 

CRESW négatif (soit plus d’effet albédo) sur l’est et positif sur le nord-ouest.  

Cela se confirme avec la fig. 4.23 qui montre les profils verticaux de fraction nuageuse (jour+nuit) 

de CALIPSO calculés sur l’ouest et l’est de l’Europe (en cumulant tous les profils, sur les pixels de 

chaque zone et sur tous les jours NAO
+
 de la période concernée). Le profil moyenné sur l’est de 

l’Europe (Fig. 4.23b) montre un fort déficit nuageux du sol jusqu’à plus de 9km d’altitude par 
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rapport à l’enveloppe contenant les profils de 2008-2014 : un déficit nuageux implique un déficit de 

l’effet albédo de nuages et peut expliquer l’anomalie positive du flux SW descendant à la surface.  

 
Figure 4.23 : Fraction nuageuse de l’hiver 2007 calculée spatialement sur les 22 jours de NAO

+
 sur (a) l’ouest de 

l’Europe et (b) l’est de l’Europe. L’enveloppe bleue continent tous les profils de fraction nuageuse des années 2008-

2014 et le profil en trait bleu continu représente l’hiver 2007.  

 

Le profil d’occurrence nuageuse de 2007 de CALIPSO moyenné sur le nord-ouest de l’Europe 

montre quant à lui un excès de nuages bas autour de 2 km : Il est connu que les nuages bas ont 

tendance à avoir un effet albédo très important : leur contenu en eau condensée est plus important 

que pour les nuages hauts et moyens ce qui favorise leur pouvoir de réflexion.  

b. Effet de serre des nuages 

L’anomalie positive du 𝜱𝒏𝒆𝒕_𝑳𝑾 de 2007 sur l’ouest de l’Europe simulée par WRF n’est pas 

observée par CERES (Fig. 4.24a). La carte de 𝜱𝒏𝒆𝒕_𝑳𝑾 montre une anomalie négative sur la quasi-

totalité de l’Europe, particulièrement intense sur l’est (-50%). Tout comme pour la simulation, cette 

anomalie est probablement expliquée par l’anomalie de température observée sur toute l’Europe, 

particulièrement intense sur l’est (Fig. 4.24b) : une anomalie positive de température donne une 

anomalie positive du LW↑ à la surface (Equation 4.3).   
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Figure 4.24 : (a), (b) et (c) Idem que 4.19 (a), (b) et (c) pour les flux en LW. (d) Idem que 4.16a pour la température de 

surface calculée par ERAI sur 2002-2011.  

 

Une anomalie positive du LW↓ (Fig. 4.24b, +10%) est observée sur toute la région (sauf 

méditerranée et sud-est du continent). Elle traduit un excès de l’effet de serre de l’atmosphère, qui 

au premier ordre est contrôlé par les nuages : on voit que sur l’ouest de la région où l’anomalie 

LW↓ est marquée, il y a un excès de nuages sur presque toute la verticale (Fig. 4.23a).  Elle dépend 

aussi de la présence des gaz à effet de serre telle que la vapeur d’eau, qui d’ailleurs présente une 

anomalie positive sur toute l’Europe comme le montre les réanalyses ERA-I (Fig. 4.25). Les 

observations GPS confirment l’anomalie positive de vapeur d’eau sur l’ouest de l’Europe.  

Le signal du flux sortant au sommet de l’atmosphère (Fig. 4.24c) sur l’Europe est très faible en 

terme d’anomalie sauf sur le sud où il est positif : ce gradient nord-sud est discuté dans l’annexe 

4.5. 
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Figure 4.25 : (a) Idem que 4.19a pour la vapeur d’eau intégrée calculée par ERA-I. (b) anomalie de vapeur d’eau 

(kg.m
-2

) observée avec des données GPS. 

 

Pour résumer cette section, je montre qu’il existe une anomalie positive du flux SW ↓ à la surface 

expliquée par un CRESW plus important que d’habitude (moins d’effet albédo des nuages) sur l’est 

de l’Europe. Sur l’ouest du continent, aucune anomalie significative dans le SW ↓ n’est observée.  

Dans les ondes longues, il existe une anomalie positive du flux LW↓ sur l’Europe, entre 47°N et 

52°N, liée à une anomalie positive de la vapeur d’eau dans l’atmosphère et à une anomalie de 

CRELW (effet de serre) positive qui est compensée par le flux LW↑ lié à l’anomalie importante de 

température de surface. L’anomalie du flux net SW emporte sur l’anomalie du flux LW sur l’est de 

l’Europe (Fig. 4.26).  

La figure 4.25 montre :  

- une anomalie négative du flux net total au nord-ouest de la région (autour de 30%) 

probablement liée à l’excès de l’effet albédo des nuages qui a dominé l’excès de l’effet de 

serre.  

- une anomalie positive bien marquée à l’est de la région (+40%) probablement lié au déficit 

de l’effet albédo des nuages qui n’est pas compensé par l’anomalie de température de 

surface.  

(b) (a) 
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Figure 4.26 : Idem que 4.19 pour le flux net total (LW+SW) surface.  

4.2.4. Discussion  

Cette étude a concerné 22 jours successifs de l’hiver 2007 associés à une persistance de NAO
+
 et 

une forte anomalie de température. Elle a été étudiée avec une simulation régionale de 

WRF/MedCordex, les observations de CALIPSO et CERES et les réanalyses ERA-I. La simulation 

régionale et les observations s’accordent sur :  

- La présence d’une anomalie positive de l’effet albédo des nuages sur l’ouest de l’Europe qui 

a plutôt tendance à atténuer l'anomalie de température de surface.  

- La présence d’une anomalie positive de l’effet de serre des nuages et de la vapeur d’eau sur 

l’ouest et le nord-est de l’Europe qui favorise l’augmentation de la température en surface.  

Sur l’est de l’Europe, la simulation et les observations s’accordent moins sur l’origine de l’anomalie 

de température: les observations montrent un déficit de nuages et du flux SW↓ à la surface 

suggérant ainsi un manque d’albédo des nuages. Le déficit de nuages sur l’est de l’Europe peut être 

lié à l’augmentation de la température de l’air qui aurait fait monter le seuil de saturation. Il faut 

alors plus d’humidité spécifique dans la masse d’air pour qu’il y ait condensation et formation des 

nuages. La simulation quant à elle montre un excès de l’effet albédo des nuages et lie l’anomalie de 

température sur l’est de l’Europe à un déficit de neige qui a diminué le flux SW↑ (moins de neige 

donc moins d’albédo de surface et donc moins de flux SW montant).  
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Tableau 4.C : Tableau récapitulatif des processus contribuant à l’anomalie positive de la température en Europe avec 

la simulation et les observations.  

 Ouest de l’Europe Est de l’Europe 

Simulation Plus d’effet de serre des nuages Moins d’albédo de surface 

Observations Plus d’effet de serre des nuages Moins d’effet albédo des nuages 

Simulation Vs. 

Observations 
Processus  ✓  

Bilan X 

Processus X 

Bilan ✓ 

 

En bilan total (LW+SW), l’anomalie du flux total descendant (Fig. 4.27a) à la surface montre que 

l’anomalie de l’effet réchauffant des nuages l’a emporté sur l’anomalie de l’effet refroidissant sur 

l’Europe avec des anomalies de flux total descendants supérieures à 20 W.m
-2

 sur plusieurs zones 

du continent. Au niveau de la surface (Fig. 4.27b), le bilan est positif sur l’est de l’Europe (jusqu’à 

20 W.m
-2

 d’anomalie) et l’ouest de la Méditerranée (autour de 10 W.m
-2

 d’anomalie) et négatif sur 

le nord du continent (jusqu’à -10 W.m
-2

 d’anomalie de flux).  

  

Figure 4.27 : Anomalie de flux de surface total (LW+SW) en W.m
-2

 de l’hiver 2007 par rapport aux hivers 2002-2011 

dans le régime NAO
+
 avec les observations CERES pour (a) le flux total descendant et (b) le flux net de surface.  

Conclusion 

Ce chapitre met en avant la contribution de la grande échelle dans la variabilité du climat et des 

nuages sur l’Europe. Une classification en régimes de temps d’hiver a été utilisée : tandis que les 

nuages hauts et moyens montrent une bonne corrélation avec la réorganisation des champs de 

pression dans le Nord Atlantique, les nuages bas montrent des structures plus semblables d’un 

régime à l’autre. Il est logique que les nuages bas dépendent plus des processus locaux que les 

nuages hauts et moyens. Cette caractérisation a permis de séparer la variabilité nuageuse liée à la 
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persistance d’un régime de temps et de s’intéresser aux rétroactions nuageuses dans des situations 

synoptiques similaires.  

Le cas de l’hiver 2007, analysé dans ce chapitre, illustre bien la compréhension de l’évolution du 

climat Européen. En effet, Yiou et al. (2007) montrent une augmentation de l’occurrence des cas 

d’hiver où l’anomalie de température sur l’Europe n’est pas complétement expliquée par la 

réorganisation des champs de circulation de grande échelle (Fig. 4.27).  

 
Figure 4.28: Fréquence des jours d’automnes (noir), hiver (vert) et automne+hiver (rouge) où la température moyenne 

dépasse celle des situation de flux analogues. (Yiou et al. 2007, Geophysical Research Letters, Fig. 4) 

 

Une compréhension de ce cas d’étude permet de mieux cerner l’évolution des processus nuageux et 

leur rôle dans ce genre d’anomalie de température et le climat Européen. Sur l'est, la simulation 

produit les bonnes anomalies de température pour les mauvaises raisons. Les processus liés aux 

nuages sont particulièrement mal simulés dans WRF/MedCordex sur l’est de l’Europe malgré un 

bilan radiatif plutôt correct en terme d’anomalie. Cette mauvaise représentation des nuages dans le 

modèle freine la compréhension de ces processus, qui sont difficilement analysés par les 

observations vu les limites qu’ils présentent surtout en terme de couverture spatio-temporelle.  

Dans le prochain chapitre, les flux radiatifs dans différentes simulations sont évalués avec des 

observations satellite et sol.  
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Introduction 

Les flux radiatifs dans la simulation régionale WRF/MedCordex présentent des biais qui limitent 

notre compréhension de certains processus. Le flux net de surface dépend du flux descendant qui 

dépend à son tour de l’état de l’atmosphère (température, gaz à effet de serre, aérosols et nuages) et 

du flux montant qui dépend de la température et de l’albédo de surface (Annexe 5.1). Le but de ce 

chapitre est de caractériser la variabilité des flux radiatifs dans différentes simulations, l’évaluer 

avec des observations et comprendre le rôle des biais nuageux dans l’estimation des flux radiatifs.  

Dans ce chapitre, en plus de la simulation WRF/MedCordex, deux autres simulations sont utilisées: 

la simulation régionale ALADIN/MedCordex (Sect. 2.1.2.2) et une simulation à aire limitée du 

modèle de circulation générale MetUM (Sect. 2.1.2.3). Pour simplifier la rédaction, dans la suite de 

ce chapitre, nous utiliserons les appellations respectives suivantes pour les trois simulations : WRF, 

ALADIN, et MetUM. Le choix de ces simulations a été guidé par deux principaux aspects : i) le 

calcul de fraction nuageuse nécessite en fait des profils verticaux de concentrations en 

hydrométéores. Ces composantes ne sont pas souvent disponibles car elles présentent un volume de 

données important à stocker : la disponibilité de ces variables a donc été un critère limitant ; ii) les 

trois simulations présentent des comportements différents en terme de couverture nuageuse (comme 

on va le voir juste après), ce qui nous permet de couvrir un spectre large de modèles sans manipuler 

beaucoup de simulations.  

5.1. Couverture nuageuse dans les simulations régionales  

Le but de cette section est de caractériser la couverture nuageuse sur 3 niveaux et dans 4 saisons 

pour pouvoir identifier le comportement de chaque simulation. L’objectif ici n’est pas d’évaluer les 

simulations par rapport aux observations CALIPSO, notamment car le simulateur lidar n’a pas été 

adapté aux simulations ALADIN et MetUM (nécessite à la fois du temps de travail, du temps de 

calcul et de l’espace de stockage que nous n’avions pas).  

Les sorties de modèles dont je dispose sont des profils verticaux de rapports de mélange toutes les 3 

heures dans WRF et ALADIN et des fractions nuageuses mensuelles dans MetUM. J’ai donc 

calculé des fractions nuageuses mensuelles dans ALADIN et WRF pour chaque niveau en cumulant 

les profils de concentrations en hydrométéores (toutes les 3 heures) sur chaque pixel, suivant 

l’équation 5.1.:  

𝐶𝐹(𝑧) =  
𝑜𝑐𝑐𝑢𝑟𝑟𝑒𝑛𝑐𝑒 (𝑞(𝑧)>10−12)

𝑜𝑐𝑐𝑢𝑟𝑟𝑒𝑛𝑐𝑒 (𝑞(𝑧)>0)
× 100     (Équation 5.1) 

Où q est le contenu en eau condensée (g/kg), c’est à dire liquide, neige et glace dans WRF et liquide 

et glace dans ALADIN. Le choix du seuil de détection de 10
-12

 est celui utilisé dans le simulateur, et 

avait fait l’objet d’étude de sensibilité avec WRF. 
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Ensuite, à partir des profils mensuels dans les 3 simulations, j’ai moyenné sur les niveaux pour 

chaque couche (nuages hauts, moyens et bas). Il faut noter que le nombre de niveaux est différent 

d’une simulation à une autre : j’ai effectué quelques tests de sensibilité en essayant un nombre de 

niveaux équivalent par couche et cela n’affecte pas les résultats présentés dans cette section.  

Le tableau 5.A résume les résolutions horizontales et verticales des différentes simulations ainsi que 

leurs périodes de disponibilité.   

 

Tableau 5.A : Différentes simulations utilisées dans ce chapitre : périodes de simulation et résolutions horizontales. 

 Période Résolution 

horizontale 

Nombre de niveaux verticaux 

WRF 1989-2011 20 km 34  

ALADIN 2000-2013 50 km 21  

MetUM 1989-2009 25 km 42  

Les figures 5.1, 5.2 et 5.3 montrent les cartes de fraction nuageuse moyennées sur 2001-2009 

(période commune aux différentes simulations) dans chaque saison pour 3 couches : nuages bas 

(<3.2km), nuages moyens (3.2< z < 6.5 km) et nuages hauts (z>6.5km) pour, respectivement, WRF, 

ALADIN et MetUM.  

 

La caractérisation de la représentation des nuages dans cette simulation reste cependant limitée et 

qualitative car si la fraction nuageuse mensuelle est calculée d’une façon similaire dans WRF et 

ALADIN, la fraction nuageuse dans MetUM est calculée selon le schéma PC2 (Wilson et al. 2008a 

et 2008b). Il faut aussi noter que la simulation de MetUM n’est pas forcée par les réanalyses ERA-I, 

impliquant ainsi une dynamique atmosphérique pas tout à fait similaire à celle des deux autres 

simulations : cela a nécessairement un impact sur les nuages. 
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Figure 5.1 : (a) nuages bas hiver moyennés sur 2001-2009 avec la simulation de WRF ; (b) Idem que (a) pour les 

nuages moyens ; (c) Idem que (a) pour les nuages hauts. 2
ème

 ligne, 3
ème

 ligne et 4
ème

 ligne : Idem que la 1
ère

 ligne, pour 

respectivement, le printemps, l’été et l’automne.  
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Figure 5.2 : Idem que 5.1 pour la simulation du modèle ALADIN. 
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Figure 5.3 : Idem que 5.1 pour une simulation de MetUM. 

Comme on a expliqué, la comparaison des nuages entre les différentes simulations est qualitative. 

Pour cela, les échelles de couleur choisies sont différentes d’une simulation à l’autre afin de faire 

apparaitre le plus de variabilité possible entre les différentes couches et saisons. On peut noter que 

les simulations s’accordent sur:  

- La représentation d’un effet orographique marqué grâce à leurs bonnes résolutions 

horizontales.  

- La présence d’un gradient nord-sud des nuages moyens avec peu de nuages sur le sud de la 

méditerranée (sauf en automne) et beaucoup de nuages sur l’Europe.   

- La présence de beaucoup de nuages sur les 3 couches sur l’Europe en hiver.  

- La présence de beaucoup de nuages hauts et moyens sur l’Europe au printemps. La 

persistance des nuages moyens sur l’Europe dans WRF n’est pas cohérente avec ce qui a été 

constaté dans la Sect. 3.1 sur la sous-estimation des nuages en dessous de 6km d’altitude: 
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cela montre d’un côté l’importance de la méthode de calcul de nuages utilisée, et l’intérêt de 

considérer la structure verticale.  

- La faible occurrence des nuages bas et moyens sur la méditerranée pendant l’été et le 

printemps dans les 4 saisons.  

- La faible occurrence de nuages sur la méditerranée et en été sur les 3 couches.  

- Le fait que les nuages moyens présentent des structures différentes d’une saison à l’autre.  

Mais les simulations présentent des différences les unes des autres sur plusieurs points :  

- ALADIN et MetUM montrent une occurrence de nuages hauts équivalente à (voire moins 

importante que) celle des nuages moyens et bas. Cela n’est pas le cas dans WRF qui montre 

une forte persistance des nuages hauts, remarquablement supérieure à celle des nuages bas.  

- MetUM montre un cycle saisonnier assez marqué dans les nuages hauts avec des structures 

différentes d’une saison à l’autre. WRF montre par contre une forte persistance des nuages 

hauts sur toute la région et dans toutes les saisons sauf en été où il existe un gradient 

d’occurrence du sud-est vers le nord-ouest. ALADIN, même s’il ne présente pas une 

occurrence aussi forte des nuages hauts, il montre des structures assez similaires avec 

beaucoup de nuages sur l’Europe, l’Atlantique et l’ouest de la méditerranée dans toutes les 

saisons sauf en été.  

- Dans MetUM et WRF, le minimum de nuages moyens sur l’Europe est atteint en été : ce 

n’est pas le cas dans ALADIN qui montre un minimum d’occurrence en automne.  

- WRF et MetUM montrent une très faible occurrence des nuages bas sur la méditerranée 

dans les 4 saisons alors qu’ALADIN montre que les nuages bas y sont fréquents en hiver et 

en automne.  

- ALADIN montre une persistance de nuages bas sur l’Atlantique qui rappelle ce que 

CALIPSO observe (Sect. 3.3 ; on rappelle qu’on ne peut évaluer avec CALIPSO vu que les 

fractions nuageuses sont calculées différemment). Dans MetUM et WRF, les nuages bas sur 

l’Atlantique montrent une saisonnalité marquée avec peu de nuages en été, un peu plus au 

printemps et un maximum de nuages en automne pour WRF et en hiver pour MetUM.  

- Contrairement à ALADIN et MetUM, WRF montre une occurrence relativement faible des 

nuages bas sur l’Europe.  

Pour conclure, toutes les simulations reproduisent les nuages orographiques, les différences 

continent – méditerranée sur les nuages bas et moyens mais il n y a que la simulation d’ALADIN 

qui présente une forte occurrence de nuages bas sur l’Atlantique nord. Les simulations montrent 

beaucoup de différences dans la représentation des occurrences nuageuses entre les différentes 

saisons, différentes couches verticales, ou horizontalement. Les nuages sur la Méditerranée en été 

ne sont pas du tout simulés dans les 3 modèles et le cycle saisonnier est marqué dans WRF et 

ALADIN à travers les nuages moyens et bas et dans MetUM à travers les nuages moyens et hauts. 

Cette caractérisation de la couverture nuageuse dans les différentes simulations, bien qu’elle reste 

qualitative, nous aidera à comprendre les biais dans la représentation des flux radiatifs pour chaque 

simulation. 
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5.2. Cycle annuel des flux radiatifs sur le SIRTA 

Après avoir montré un comportement différent des nuages dans les différentes simulations, le cycle 

annuel des différents flux radiatifs moyennés mensuellement et extraits au niveau du point de grille 

correspondant à la position du site du SIRTA (2.2°E et 48.7°N ; Cf. Sect. 2.1.2) dans les 3 

simulations (WRF, ALADIN, MetUM) sont évalués dans cette section à partir de deux jeux de 

données :  

- les observations CERES pour les flux radiatifs au sommet de l’atmosphère, sur 2002 – 2009 

(période commune entre observations CERES et simulations, Tab. 5A et Tab. 5B), extraites 

au-dessus du SIRTA.   

- les mesures effectuées à l’observatoire du SIRTA  (données SIRTA-ReOBS, Sect. 2.1.2) 

pour les flux radiatifs à la surface et l’effet radiatif des nuages à la surface, sur 2003-2009 

(période commune entre observations SIRTA et simulations).  

Tableau 5.B : Flux radiatifs utilisées dans ce chapitre et la période de disponibilité des observations considérées. 

Observations Flux mesurés  Période  

CERES Flux sortants TOA 2002-2014 

SIRTA-ReOBS Flux descendants surface (ciel clair et nuageux) 2003-2015 

SIRTA-ReOBS Flux montants surface 2007-2015 

Les flux radiatifs sortants au sommet de l’atmosphère seront d’abord évalués sur 2003-2009 avec 

les observations de CERES. Ensuite, les flux radiatifs descendants à la surface et l’effet radiatif des 

nuages à la surface seront évalués avec les observations du SIRTA sur la même période (période 

commune entre observations CERES et SIRTA-ReOBS et simulations, Tab. 5A et  Tab. 5B). 

 
Figure 5.4 : Flux radiatifs sortants au sommet de l’atmosphère en SW, extraits sur le site du SIRTA et moyennés sur 

(2002-2009) pour chaque mois (abscisses) pour les observations de CERES (bleu) et les observations SIRTA (vert).  

L’utilisation des observations du SIRTA pour l’évaluation des flux de surface revient au fait 

qu’elles soient mesurées directement, alors que les observations de CERES les reconstruisent à 

partir des flux mesurés au sommet de l’atmosphère, moyennant des hypothèses sur la structure de 

verticale de l’atmosphère. La figure 5.4a montre les différences entre flux radiatifs mesurés au 

SIRTA et flux de CERES qui peut atteindre les 100 W.m
-2

 sur un mois. Cela justifie notre choix 

pour les mesures SIRTA. De plus sur le SIRTA, les flux en ciel clair sont calculés toutes les heures. 

       CERES 

         SIRTA 
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Il faut noter que ces flux sont peu disponibles sur d’autres sites d’observation (e.g. BSRN, GEBA).  

5.2.1. Flux radiatifs au sommet de l’atmosphère 

Le cycle annuel des flux radiatifs au sommet de l’atmosphère dans les simulations est évalué ici 

avec les observations de CERES. Il y a environ 80 mesures de CERES cumulées (Annexe 5.2) en 

un mois pour un pixel. La figure 5.5 montre le cycle annuel des flux sortants au sommet de 

l’atmosphère en SW et en LW pour les observations de CERES (vert) et les 3 simulations WRF 

(noir), ALADIN (rouge) et MetUM (bleu).  

 
Figure 5.5 : (a) Flux radiatifs sortants au sommet de l’atmosphère en SW, extraits sur le site du SIRTA et moyennés sur 

(2002-2009) pour chaque mois (abscisses) pour les observations de CERES (vert), le modèle WRF (noir), le modèle 

ALADIN (rouge) et le modèle MetUM (bleu). (b) Idem que (a) en LW.  

Cette figure montre : 

- Un cycle annuel marqué dans les observations et les simulations avec un maximum de flux 

sortant au sommet de l’atmosphère en été et minimum en hiver: le flux radiatif sortant 

dépend à la fois (principalement) de l’angle d’incidence des rayons solaires, qui varie 

beaucoup selon les saisons, et de la quantité de nuages, qui a un cycle saisonnier marqué sur 

l’Europe (Sect. 3.3, Sect. 3.1.1 et Sect. 5.1). Le flux visible observé par CERES atteint son 

pic entre mai et juillet alors que le flux LW atteint son maximum entre juillet et août.  

- Dans les ondes courtes, la différence entre les simulations est plus marquée dans les mois 

chauds qu’en hiver. Si les flux sortants au sommet de l’atmosphère en hiver sont presque 

identiques dans les 3 simulations, leur différence par rapport aux observations de CERES y 

est plus importante avec une sous-estimation atteignant 50 W.m
-2

. Cet écart devient faible en 

mai-juin pour la simulation ALADIN (≈10  W.m
-2

) et reste important pour MetUM (≈40 

W.m
-2

) et WRF (≈50 W.m
-2

) avec des variations selon les mois. 

- Dans les ondes longues, l’écart entre les différentes simulations et les observations dépend 

moins du cycle annuel (ce cycle est d’ailleurs logiquement moins marqué dans le LW que 

dans le SW) : tandis que WRF sous-estime les flux d’environ 15-20 W.m
-2

 toute l’année 

(sauf en juillet où l’erreur est réduite à environ 10 W.m
-2

), MetUM et ALADIN présentent 

des valeurs très proches des valeurs observées par CERES toute l’année sauf en juillet-août 

où MetUM s’écarte de 10 W.m
-2

.  
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5.2.2. Flux radiatifs descendants au niveau de la surface 

Le flux descendant mesuré en surface détermine l’énergie reçue par la Terre : cela contrôle la 

production d’énergie solaire par exemple (Sect. 5.4) et contribue au réchauffement/refroidissement 

du sol (Sect. 4.2).  

La Fig. 5.6 montre les flux radiatifs descendants à la surface, sur l’observatoire du SIRTA, dans le 

SW et dans le LW pour les observations du SIRTA et les simulations. Cette figure montre: 

- Un cycle annuel marqué avec : (i) un maximum de flux qui arrive à la surface atteint en juin 

dans les ondes courtes et en juillet dans les ondes longues et (ii) un minimum de flux qui 

arrive à la surface atteint en décembre dans le SW et en février dans le LW. Ceci est 

correctement reproduit par les différentes simulations.  

- Dans les ondes courtes, les différences entre simulations sont marquées, comme pour les 

flux au sommet de l’atmosphère, pendant les mois chauds (entre mars et septembre). Tandis 

que ALADIN (WRF) sous-estime (surestime) ce flux d’environ 50 W.m
-2

, MetUM reproduit 

le flux observé avec des biais de moins de +20 W.m
-2

 constatées en juillet-août.  

- Dans les ondes longues, contrairement au flux visible, les erreurs des simulations sont 

faibles et plus marquées sur les mois froids (± 10 W.m
-2

) que sur les mois chauds (-5 W.m
-

2
).   

 
Figure 5.6 : (a) Flux radiatifs descendants à la surface dans les ondes courtes, extraits sur le site du SIRTA et 

moyennés sur (2002-2008) pour chaque mois (abscisses) avec les observations du SIRTA (vert), le modèle WRF (noir), 

le modèle ALADIN (rouge) et le modèle MetUM (bleu). (b) Idem que (a) pour les flux infrarouges. 

 

5.2.3. Effet radiatif des nuages 

Pour un mois donné, le flux qui arrive à la surface est fortement lié à la présence ou non de nuages. 

L’effet radiatif des nuages au niveau de la surface est caractérisé et évalué dans chaque simulation. 

A la surface, l’effet radiatif des nuages est défini par convention comme l’opposé du CRE au 

sommet de l’atmosphère présenté dans la Sect. 2.1.1.2 (Equations 2.4, 2.5 et 2.6) pour garder un 

effet refroidissement négatif et un effet réchauffement positif.   

La Fig. 5.7, qui présente l’effet radiatif des nuages au niveau de la surface dans le SW (a) et dans le 
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LW (b), montre :  

- Un cycle annuel marqué de l’effet radiatif des nuages dans les ondes courtes, peu marqué 

dans les ondes longues : c’est lié à un cycle annuel plus marqué du flux SW descendant à la 

surface (Fig. 5.6) et l’effet albédo des nuages n’intervient que pendant le jour dont la durée 

est variable le long de l’année. La variabilité inter-mensuelle de ces flux est plutôt bien 

reproduite avec les simulations, mieux reproduite avec les deux simulations régionales 

(WRF et ALADIN) que dans le modèle global (MetUM) qui ne reproduit pas le minimum 

de CRESW au bon moment et présente un cycle annuel de CRELW plus marqué que celui 

observé.   

- Dans les ondes courtes, les biais dans la représentation de l’effet radiatif des nuages sont très 

faibles en hiver, notamment car les valeurs absolues son faibles, et très importants en été, 

surtout pour WRF (jusqu’à 50 W.m
-2

 d’erreur en juillet). 

- Dans les ondes longues, les biais de la représentation de l’effet radiatif dans les 3 

simulations sont autour de ±15 W.m
-2

, et stables au cours de l’année pour les simulations 

WRF et ALADIN.  

 
Figure 5.7 : Idem que Fig. 5.6 pour l’effet radiatif des nuages au niveau de la surface (a) dans les ondes courtes et (b) 

dans les ondes longues. L’échelle en ordonnées est différente pour les deux figures.  

 

5.2.4. Discussion  

Pour résumer les biais observés dans chaque simulation, le tableau 5.C reprend les signes des biais 

pour chaque flux dans les différentes simulations à partir des Fig. 5.4, 5.5 et 5.6.  

 

Tableau 5.C : Tableau récapitulatif du signe dominant de l’erreur mensuelle pour chaque type de flux (colonnes) et 

chaque simulation (lignes) : (+) pour une surestimation, (-) pour une sous-estimation et (-/+) pour pas de signe 

dominant. 

Erreurs 
Flux sortants TOA Flux descendants surface CRE surface 

SW LW SW LW SW LW 

WRF - - + - - - 

ALADIN - -/+ - -/+ + + 

MetUM - + + -/+ - - 
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Malgré la forte occurrence de nuages hauts dans WRF, il y a une sous-estimation de l’effet de serre 

des nuages. Ceci peut s’expliquer par les différences d’épaisseur des nuages, comme on l’a vu en 

section 3, avec WRF qui a tendance à faire des gros nuages et peu de nuages fins. Malgré la sous-

estimation de l’effet de serre, on a un flux infrarouge descendant relativement proche des 

observations. Cela implique qu’il y a plus de flux infrarouge entrant au sommet de l’atmosphère et 

donc moins de flux sortant, ce qui est effectivement le cas au sommet de l’atmosphère quand on 

utilise CERES. D’autres paramètres entrent en jeu, avec notamment des différences de 

microphysique (e.g moins de contenu en glace dans WRF, cf. Fig.3.6), et de gaz à effet de serre.  

La sous-estimation de l’effet albédo des nuages dans WRF en été est cohérente avec la sous-

estimation des nuages bas, elle engendre probablement la surestimation de flux visible descendant à 

la surface et la sous-estimation du flux sortant au sommet de l’atmosphère (moins d’albédo des 

nuages, moins de flux réfléchi au sommet).   

La représentation des flux dans ALADIN est différente de celle simulée dans WRF : ALADIN a 

tendance à surestimer l’effet de serre de nuages, pourtant il ne montre pas de signe particulier sur 

les biais de flux radiatifs infrarouge descendants à la surface ou sortants au sommet de 

l’atmosphère. Cela implique sans doute des différences liées au flux de ciel clair qui vont dépendre 

des profils de T, P et des aérosols. Cette simulation surestime aussi l’effet albédo des nuages en été, 

ce qui explique la sous-estimation du flux visible descendant à la surface à cette période, alors que 

le flux sortant au sommet de l’atmosphère est assez bien simulé en été. Les différences peuvent 

venir à la fois des différences d’occurrence mais aussi d’épaisseur, d’altitude et de microphysique 

des nuages. Là encore, on peut difficilement faire un bilan du fait des différences entre les 

observations utilisées (CERES et SIRTA). 

Les flux dans MetUM, tout comme dans WRF montrent une sous-estimation de l’effet albédo des 

nuages, cohérente avec une surestimation des flux visibles qui arrivent à la surface et la sous-

estimation des flux visibles sortants au sommet de l’atmosphère. MetUM montre aussi une sous-

estimation de l’effet de serre des nuages en été associée à une surestimation du flux sortant au 

sommet de l’atmosphère et un flux descendant à la surface relativement bien simulé. Les 

concentrations en gaz à effet de serre (CO2, H2O) semblent donc plus adéquates pour expliquer ces 

différences de flux.  

 

Il faut noter aussi que WRF et MetUM, en été, montrent des comportements très proches dans les 

ondes courtes, comparé à ALADIN. Il faut noter qu’en été justement, WRF et MetUM ont en 

commun la quasi-absence de nuages bas sur l’Europe, contrairement à ALADIN qui en produit pas 

mal sur le nord-ouest de l’Europe (site du SIRTA compris). En hiver, les 3 simulations, qui 

représentent beaucoup de nuages bas sur l’Europe, sont très proches dans la simulation des flux 

visible.  
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5.3. Flux radiatifs journaliers dans les modèles   

Dans la section précédente, les erreurs de flux radiatifs ont été estimées pour les différentes 

simulations. Ces flux sont moyennés mensuellement et sur les années. On veut à présent estimer 

l’amplitude des erreurs journalières de flux de surface : il est important de connaître les erreurs à 

des échelles de temps plus courtes pour comprendre des anomalies de température comme le cas de 

l’hiver 2007 où on a eu besoin de revenir à l’échelle journalière pour comprendre ce qui se passe à 

l’échelle de la saison, ou encore pour des besoins pratiques telle que la prévision de la production 

d’énergie photovoltaïque. 

5.3.1.  Distribution des flux 

Tous les flux calculés sur le SIRTA, utilisé dans cette section, sont cumulées tous les jours entre 

2007-2009 pour le flux net SW (Φ𝑛𝑒𝑡_𝑆𝑊), le flux net LW (Φ𝑛𝑒𝑡_𝐿𝑊), l’effet radiatif des nuages dans 

le SW (𝐶𝑅𝐸𝑆𝑊) ou l’effet radiatif des nuages dans le LW (𝐶𝑅𝐸𝐿𝑊).   

Si les flux radiatifs descendants sont mesurés sur l’observatoire du SIRTA depuis 2003, les flux 

montants ne sont mesurés que depuis 2007. Dans cette section, tous les flux radiatifs journaliers 

sont cumulés entre 2007 et 2009 (Tab. 5.B).  

La Fig. 5.8 montre l’occurrence normalisée des quatre flux radiatifs susmentionnés pour chaque 

simulation et pour les observations du SIRTA. Elles sont représentées sous forme d’histogrammes.  

Cette figure montre que: 

- Pour l’effet radiatif des nuages dans les ondes courtes (Fig. 5.8a), 90% des valeurs 

observées sur le SIRTA sont supérieures à -120 W.m
-2

. Cela est aussi valable dans les 

simulations. Tandis que WRF et METUM surestiment l’occurrence des valeurs de CRESW ≥ 

-40 W.m
-2

, ALADIN surestime un peu l’occurrence des valeurs de CRESW ≤ -240 W.m
-2

. 

- Pour l’effet radiatif des nuages dans les ondes longues (Fig. 5.8b), 90 % des valeurs de 

observées sur le SIRTA sont inférieures à 70 W.m
-2

. MetUM reproduit bien l’occurrence des 

valeurs de flux observée sur le SIRTA, alors que WRF surestime l’occurrence des faibles 

valeurs (CRELW ≤ 20 W.m
-2

) et ALADIN surestime les fortes valeurs (CRELW ≥ 60 W.m
-2

).  

- Pour les flux net dans les ondes courtes (Fig. 5.8c), 90% des valeurs observées sur le SIRTA 

sont inférieures à 240 W.m
-2

. MetUM reproduit assez bien la distribution des valeurs alors 

que WRF sous-estime l’occurrence des petites valeurs (𝛷𝑛𝑒𝑡_𝑆𝑊 ≤ 160 W.m
-2

) et ALADIN 

surestime les valeurs de 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝑆𝑊 compris entre 40 W.m
-2

 et 80 W.m
-2

. 

- Pour le flux net dans les ondes longues (Fig. 5.8d), 90% des valeurs observées sur le SIRTA 

sont supérieures à -90 W.m
-2

. WRF surestime les valeurs de 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝐿𝑊 ≤ -60 W.m
-2

, ALADIN 

surestime les valeurs de 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝐿𝑊 ≥ -15 W.m
-2

 et MetUM surestime les valeurs de 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝐿𝑊 ≤ 

-90 W.m
-2

. 
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Figure 5.8 : (a) Histogrammes (en %) de l’effet radiatif des nuages dans les ondes courtesau niveau de la surface 

cumulées sur 2007-2009 avec WRF (noir), ALADIN (rouge), MetUM (bleu) et les observations du SIRTA (vert). (b) 

Idem que (a) pour l’effet radiatif des nuages au niveau de la surface dans les ondes longues. (c) Idem que (a) pour le 

flux net de surface dans les ondes courtes. (d) Idem que (a) pour le flux net de surface dans les ondes longues.   

Dans cette section, la distribution des valeurs de l’effet radiatif des nuages et des flux net a été 

construite pour chaque simulation et comparée aux observations du SIRTA. Les simulations 

montrent des comportements différents : ALADIN surestime l’effet albédo des nuages, cela se 

traduit en surface par une surestimation des petites valeurs de flux net dans les ondes courtes. WRF 

et MetUM sous-estiment l’effet de serre des nuages et cela se traduit en surface par une sous-

estimation du flux net de surface. 

Dans la suite, on calcule des biais de flux journaliers dans chaque simulation et on s’intéresse à 

établir le lien entre les biais de l’effet radiatif des nuages et les biais sur le flux net de surface. 

5.3.2. Biais nuageux et flux nets  

Après avoir étudié la variabilité des flux radiatifs à la surface et au sommet de l’atmosphère dans les 

différentes simulations, évalué ces biais avec les observations de CERES et du SIRTA, estimé 

l’amplitude des erreurs journalières de ces flux, on cherche dans cette section à comprendre la 

contribution des erreurs de l’effet radiatif des nuages dans les erreurs de flux net de surface.  Toutes 

les erreurs calculées sur le SIRTA, utilisé dans cette section, sont cumulées tous les jours entre 

2007-2009. Elles sont définies par l’équation 5.2 :  
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∆𝜑𝑋 =  𝐹𝑋 −  𝐹𝑆𝐼𝑅𝑇𝐴              (Équation 5.2) 

∆ désigne l’erreur du flux φ considéré, parmi : le flux net SW (Φ𝑛𝑒𝑡_𝑆𝑊), le flux net LW (Φ𝑛𝑒𝑡_𝐿𝑊), 

l’effet radiatif des nuages dans le SW (𝐶𝑅𝐸𝑆𝑊) ou l’effet radiatif des nuages dans le LW (𝐶𝑅𝐸𝐿𝑊).  

X est la simulation considérée : WRF, ALADIN ou MetUM. 

a. Biais de simulation dans les ondes courtes  

On cherche à estimer les liens entre les erreurs de flux net de surface et les erreurs de l’effet radiatif 

des nuages dans les ondes courtes. Pour cela, en s’inspirant d’une méthode utilisée dans Su et al. 

(2013) pour évaluer la représentation des nuages dans des modèles de circulation générale, on 

décompose les erreurs liées aux flux descendants et celles liées aux flux montants. Le flux net à la 

surface dans les ondes courtes s’écrit :   

Φ𝑛𝑒𝑡_𝑆𝑊 =  𝑆𝑊 ↓  −𝑆𝑊 ↑ = 𝑆𝑊 ↓ × (1 −  𝛼) ; avec "α" l’albédo de surface (Equation 2.8, Sect. 

2.1.1.2 et Equation 4.2, Sect. 4.2.2.a) 

Cela revient à écrire :  

𝑑 𝐿𝑛(Φ𝑛𝑒𝑡_𝑆𝑊) =  𝑑 𝐿𝑛 (𝑆𝑊 ↓) +  𝑑 𝐿𝑛 (1 −  𝛼)   

"Ln" étant l’opérateur logarithme Népérien et "d" la dérivée 
Cela implique :  

 
𝑑 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝑆𝑊 

𝛷𝑛𝑒𝑡_𝑆𝑊
=  

𝑑 𝑆𝑊↓ 

𝑆𝑊↓ 
+  

𝑑 (1− 𝛼)

(1− 𝛼)
 ;  

Ceci est équivalent à :  

∆ 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝑆𝑊 

𝛷𝑛𝑒𝑡_𝑆𝑊

=  
∆ 𝑆𝑊↓ 

𝑆𝑊↓ 
+  

∆ 𝛼

(1− 𝛼)
 ;   (Équation5. 3) 

Sachant que
2
  𝑆𝑊 ↓ = 𝐶𝑅𝐸𝑆𝑊 + 𝑆𝑊𝑐𝑖𝑒𝑙 𝑐𝑙𝑎𝑖𝑟 ↓  (Equation 2.5), on obtient :  

∆ 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝑆𝑊 

𝛷𝑛𝑒𝑡_𝑆𝑊

=  
∆ 𝐶𝑅𝐸𝑆𝑊

𝑆𝑊↓ 
+  

∆ 𝑆𝑊𝑐𝑖𝑒𝑙 𝑐𝑙𝑎𝑖𝑟 ↓  

𝑆𝑊↓
+  

∆ 𝛼

(1− 𝛼)
 ;  (Équation 5.4) 

Le but est de comprendre la contribution des erreurs de l’effet radiatif des nuages (∆ 𝐶𝑅𝐸𝑆𝑊), des 

flux ciel clair descendants (∆ SWciel clair ↓) et de l’albédo de surface (∆ 𝛼) dans les erreurs de flux 

net dans les ondes courtes ∆ 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝑆𝑊 pour chaque simulation.  

On estime tout d’abord la dépendance des erreurs de flux net visible aux erreurs de flux visible 

descendants ∆ 𝑆𝑊 ↓ : les coefficients de corrélation calculés sont autour de 0.99 pour les 3 

                                                 
2
 Il faut noter que dans cette section, comme les flux sont calculées au niveau de la surface, SWciel total =  SW↓.  
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simulations, montrant ainsi une dépendance totale entre ∆ 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝑆𝑊  et ∆ 𝑆𝑊 ↓. Si l’on estime la 

dépendance des erreurs de flux net visible ∆ 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝑆𝑊 aux erreurs de l’albédo de surface ∆ 𝛼, les 

coefficients de corrélation sont de 0.03 pour WRF, 0.12 pour ALADIN et de -0.08 pour MetUM. 

Les erreurs d’albédo de surface n’expliquent donc a priori pas la mauvaise simulation des flux net 

de surface à cette échelle. Ce résultat n’est pas surprenant : l’albédo de surface varie très peu à 

l’échelle journalière. Et si l’on estime la dépendance des erreurs de flux net visible ∆ 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝑆𝑊 aux 

erreurs de flux visible descendants en ciel clair on obtient des valeurs autour de ±0.2 pour WRF et 

ALADIN et autour de 0 pour MetUM. 

 

Tableau 5.D : Tableau récapitulatif des coefficients de corrélation entre les erreurs de flux net visible avec le flux 

visible total descendant (2
ème

 ligne), avec les erreurs de flux visible descendant en ciel clair (3
ème

 ligne) et avec les 

erreurs d’albédo de surface (4
ème

 ligne) dans chaque simulation (colonnes).  

 WRF ALADIN MetUM 

Corr (∆ 𝜱𝒏𝒆𝒕_𝑺𝑾, ∆ 𝑺𝑾 ↓) 0.989 0.997 0.997 

Corr (∆ 𝜱𝒏𝒆𝒕_𝑺𝑾, ∆ 𝑺𝑾𝒄𝒊𝒆𝒍 𝒄𝒍𝒂𝒊𝒓 ↓) -0.221 0.231 -0.008 

Corr (∆ 𝜱𝒏𝒆𝒕_𝑺𝑾, ∆ 𝜶) 0.037 0.121 -0.080 

 

Les erreurs sur le flux net dans les ondes courtes sont donc surtout liées à des erreurs de simulation 

de flux radiatifs descendants. Ces flux dépendant en grande partie de la couverture nuageuse, on 

estime par la suite la dépendance des erreurs de flux net de surface dans les ondes courtes avec les 

erreurs sur l’effet albédo des nuages : la Fig. 5.8 montre la régression linéaire entre  ∆ 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝑆𝑊 et 

∆ 𝐶𝑅𝐸𝑆𝑊  dans les différentes simulations. Cette figure montre que, dans les 3 simulations, l’erreur 

de flux net à la surface dans les ondes courtes dépend directement de l’erreur de l’effet albédo des 

nuages et que le coefficient de corrélation entre les deux variables (∆ 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝑆𝑊 𝑒𝑡 ∆ 𝐶𝑅𝐸𝑆𝑊) est 

supérieur à 0.97 pour les 3 simulations, et qu’elle est plus forte dans ALADIN (0.99) que dans 

WRF (0.97) et MetUM (0.98). 
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Figure 5.9 : (a) Régression linéaire entre ∆ 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝑆𝑊 𝑒𝑡 ∆𝐶𝑅𝐸𝑆𝑊  de pour WRF. (b) Idem que (a) pour ALADIN. (c) Idem 

que (a) pour METUM. R est le coefficient de corrélation.  

b. Biais de simulation dans les ondes longues 

De même que pour le flux visible, les erreurs de flux net à la surface dans les ondes longues sont 

décomposées en erreurs liées aux flux descendants et erreurs liées aux flux montants. On peut à 

partir de :  

∆ 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝐿𝑊 =  𝐿𝑊 ↓  −𝐿𝑊 ↑   (Equation 2.9) 

Ecrire directement :  

∆ 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝐿𝑊 =  ∆ 𝐿𝑊 ↓  −∆ 𝐿𝑊 ↑ (Équation 5.5) 
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Comme on a
3
 :  𝐿𝑊 ↓ = 𝐶𝑅𝐸𝐿𝑊 + 𝐿𝑊𝑐𝑖𝑒𝑙 𝑐𝑙𝑎𝑖𝑟 ↓   (Equation  2.6), on obtient :  

∆ 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝐿𝑊 =  ∆ 𝐶𝑅𝐸𝐿𝑊 + ∆ 𝐿𝑊𝑐𝑖𝑒𝑙 𝑐𝑙𝑎𝑖𝑟 ↓  − ∆ 𝐿𝑊 ↑ (Équation 5.6) 

On estime tout d’abord la dépendance des erreurs de flux net infrarouge ∆ 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝐿𝑊 aux erreurs de 

flux visible descendants ∆ 𝐿𝑊 ↓ : les coefficients de corrélation donnent des valeurs autour de 0.8 

pour les différentes simulations (Tab. 5.D). Ces valeurs montrent une dépendance linéaire 

importante entre  ∆ 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝐿𝑊 et ∆ 𝐿𝑊 ↓. Lorsque l’on estime la dépendance des erreurs de flux net 

infrarouge  ∆ 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝐿𝑊 aux erreurs de flux montant dans les ondes longues ∆ 𝐿𝑊 ↑, les coefficients 

de corrélation sont de 0.2 pour WRF, -0.07 pour ALADIN et de -0.12 pour MetUM. Cela montre 

que les erreurs de flux montants n’expliquent qu’une faible part des erreurs de flux nets de surface. 

Et quand on estime la dépendance des erreurs de flux net infrarouge ∆ 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝐿𝑊 aux erreurs de flux 

descendants en ciel clair ∆ 𝑳𝑾𝒄𝒊𝒆𝒍 𝒄𝒍𝒂𝒊𝒓 ↓, les coefficients de corrélation sont faibles, autour de 0.2 

pour les différentes simulations. 

Tableau 5.E : Tableau récapitulatif des coefficients de corrélation entre les erreurs de flux net infrarouge avec les 

erreurs de flux infrarouge total descendant (2
ème

 ligne), de flux infrarouge descendant en ciel clair (3
ème

 ligne) et  de 

flux infrarouge sortant (4
ème

 ligne) dans chaque simulation (colonnes). 

 WRF ALADIN MetUM 

Corr (∆ 𝜱𝒏𝒆𝒕_𝑳𝑾, ∆ 𝑳𝑾 ↓) 0.866 0.789 0.852 

Corr (∆ 𝜱𝒏𝒆𝒕_𝑳𝑾, ∆ 𝑳𝑾𝒄𝒊𝒆𝒍 𝒄𝒍𝒂𝒊𝒓 ↓) 0.271 0.213 0.157 

Corr (∆ 𝜱𝒏𝒆𝒕_𝑳𝑾, ∆ 𝐋𝐖 ↑ ) 0.206 -0.072 -0.117 

 

Les erreurs sur le flux net dans les ondes longues, comme dans les ondes courtes sont donc surtout 

liées à des erreurs de simulation de flux radiatifs descendants. Ces flux dépendant au premier ordre 

de la couverture nuageuse, on estime par la suite la dépendance de ∆ 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝐿𝑊 avec l’effet de serre 

des nuages : la Fig. 5.10 montre la régression linéaire entre ∆ 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝐿𝑊 et 𝐶𝑅𝐸𝐿𝑊  dans les 

différentes simulations. Pour les 3 simulations, l’erreur de flux net à la surface dans les ondes 

longues dépend directement de l’erreur de l’effet de serre des nuages et les coefficients de 

corrélation entre  ∆ 𝛷𝑛𝑒𝑡_𝐿𝑊 et 𝐶𝑅𝐸𝐿𝑊 sont autour de 0.97 pour les 3 simulations. 

                                                 
3
 Idem que dans le SW, LWciel total = LW↓  
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Figure 5.10 : Idem que 5.9 pour le flux infrarouge. 

 

La représentation du flux net de surface dans les différentes simulations engendre des erreurs très 

importantes, surtout dans les ondes courtes. Ces erreurs sont principalement liées à une mauvaise 

représentation des nuages et de leur effet radiatif.  

 

Conclusion 

Dans cette section, les flux radiatifs dans 3 différentes simulations ont été évalués avec les 

observations de CERES et du SIRTA. La représentation des nuages est bien différente d’une 

simulation à l’autre que ce soit la variabilité saisonnière de chaque couche ou la variabilité spatiale. 
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Les flux radiatifs sont associés à de forts biais journaliers qu’on peut noter dans les différences de 

distributions de flux entre observations et simulations. Les erreurs sur l’effet radiatif des nuages 

sont fortement corrélées, comparé aux autres contributions, avec les erreurs de flux net de surface : 

la mauvaise représentation des nuages est donc la première source d’incertitude sur la 

représentation des flux radiatifs dans ces simulations à l’échelle journalière. A l’échelle mensuelle, 

les différences peuvent être liées à d’autres aspects, notamment liées à la surface (on compare des 

flux mesurés en un point avec des flux moyennés sur une maille qui n’a pas forcément la même 

végétation que le site d’observations), et à la concentration en gaz à effet de serre.  

L’une des perspectives de ce travail, une estimation de l’impact des biais nuageux dans l’estimation 

de la production d’énergie solaire. En particulier, il existe 5 panneaux solaires sur le site du SIRTA 

depuis l’été 2014. La production de l’énergie que peuvent générer ces panneaux dépend à la fois des 

caractéristiques du panneau, de la température ambiante et du flux solaire direct et diffus. Il serait 

intéressant de calculer une production d’énergie de l’un des panneaux solaires (soit en prenant en 

compte ses caractéristiques) avec les différentes simulations et de la comparer à la production 

réelle.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



 

131 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Conclusion et perspectives 

 

 

 

 

 

 

 

 



Conclusion et perspectives 

132 
 

 

 

Les nuages sont peu documentés sur la région Euro - Méditerranée, en particulier avec les 

observations actives. Le premier objectif de cette thèse fut de caractériser la structure verticale des 

nuages sur la région avec les produits GOCCP des observations actives du lidar de CALIPSO sur 

plusieurs années.  

Parmi les résultats on peut retenir concernant l’occurrence moyenne des nuages, que les nuages sont 

plus présents sur l’Europe que sur la Méditerranée. Sur l’Europe, il y a presque autant de nuages 

hauts que de nuages bas alors que l’occurrence de nuages hauts est plus importante que celle des 

nuages bas sur la Méditerranée. Si la fraction nuageuse sur la Méditerranée est moins importante 

que celle sur l’Europe c’est probablement lié à sa position géographique où elle est plus influencée 

par les flux secs nord-Africains alors que l’Europe est très influencée par les flux humides 

atlantiques. D’autre part, il existe une activité cyclonique importante sur la Méditerranée qui génère 

de la convection profonde et des précipitations. Sur l’Atlantique, la caractérisation spatiale des 

nuages dans les 4 saisons montrent une persistance des nuages bas sur le nord-est de l’Atlantique. 

Cela est probablement lié au fait que sur l’océan, la vitesse verticale est souvent plus faible que sur 

l’Europe, ce qui favorise la formation des nuages bas.   

En ce qui concerne la variabilité saisonnière du profil vertical de nuages, les nuages ont moins de 

variabilité relative sur l’Europe que sur la Méditerranée : sur la Méditerranée, en été, les nuages bas 

sont quasi absents alors qu’en hiver ils sont très fréquents. Sur l’Europe, les nuages hauts sont très 

fréquents en hiver et très présents aussi en été.  La variabilité interannuelle a aussi été caractérisée 

avec les observations de CALIPSO. En hiver, elle se montre plus importante dans les nuages hauts 

que dans les nuages bas: ce résultat est plus marqué sur la Méditerranée que sur l’Europe. Certaines 

anomalies nuageuses apparaissent sur les 8 années d’observations utilisées: les nuages sont modulés 

au premier ordre par la variabilité de grande échelle et les anomalies nuageuses peuvent être liées à 

la persistance d’un régime de temps qui ramène de l’humidité sur l’Europe (typiquement NAO
+
) ou 

un régime qui installe un temps sec (blocage). La continuité des missions spatiales de télédétection 

active est nécessaire pour avoir une climatologie assez longue qui permet de couvrir la variabilité 

naturelle des nuages et la caractérisation de l’évolution de la structure verticale des nuages. 

La caractérisation des nuages - et leur évaluation dans le modèle - a été principalement faite à partir 

des observations de CALIPSO. Pour compléter ce travail, il est important d’utiliser d’autres 

observations en particulier les observations du radar de CloudSat: si le signal lidar a l’avantage de 

détecter les particules les plus fines, il est facilement atténué et ne peut traverser des couches 

épaisses de nuages. En contrepartie, le radar ne détecte que les grosses particules mais le signal 

parvient à traverser les nuages multicouches. D’autre part, que ce soit avec les observations de 

CALIPSO en utilisant la dépolarisation ou à partir de CLOUDSAT, on peut accéder de manière 

plus précise aux propriétés microphysiques des nuages, ce qui a été relativement peu exploité ici. 

Les observations de CALIPSO et CloudSat sont disponibles sur 10 ans aujourd’hui : cela constitue 

une base de données considérable pour une documentation climatique des nuages en terme de 

couverture nuageuse ou de microphysique des particules. L’étude de la variabilité interannuelle des 

nuages, initiée dans cette thèse avec ces observations sur les années 2006-2014 nécessite plus 

d’années afin de couvrir toute la variabilité interne du climat.  
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La documentation des nuages est non seulement utile pour la compréhension du rôle des nuages et 

leur variabilité dans le climat Euro-Méditerranéen, elle est aussi nécessaire pour l’évaluation de la 

représentation des nuages dans les modèles. Cette caractérisation de la structure verticale des 

nuages a permis d’évaluer une simulation régionale réalisée avec le modèle WRF dans le cadre de 

MedCordex. Pour cela un simulateur lidar existant, COSP, a été associé aux sorties du modèle afin 

de restituer le signal lidar correspondant aux nuages simulés. Les données ont été extraites en 

suivant les traces du satellite. Cette évaluation a montré :  

- une forte surestimation des nuages hauts, liée à une fréquence importante des nuages au-

dessus de 6km qui ont de faibles contenus en glace. 

- une forte sous-estimation des nuages bas et moyens : une surface plus humide n’améliore 

pas beaucoup cette sous-estimation. 

- une variabilité saisonnière plutôt bien reproduite en amplitude sur la Méditerranée sur tous 

les niveaux et surestimée en dessous de 8km sur l’Europe. Les valeurs de SR, qui sont liées 

à l’épaisseur optique des particules nuageuses, montrent des distributions et des variabilités 

similaires à celles observées par CALIOP.   

- Une variabilité interannuelle d’hiver similaire à celle observée, bien que surestimée dans les 

nuages hauts probablement du fait de la surestimation de leur occurrence moyenne. En été, 

la variabilité interannuelle simulée montre plus de différences avec les observations. En 

particulier, les nuages bas d’été qui sont simulés ne varient pas d’une année à l’autre sur la 

Méditerranée : cela est lié à la quasi-absence de nuages bas sur la Méditerranée dans cette 

saison.  

Ce travail d’évaluation a été effectué sur les données de nuit : il est nécessaire de caractériser le 

cycle diurne des nuages et d’évaluer la représentation des nuages dans la simulation en considérant 

aussi les données de jour. En regardant les profils de jour sur une saison (annexe 1.1.) on peut noter 

que les biais de nuit moyens de la simulation (surestimation nuages hauts et sous-estimation des 

nuages bas et moyens) sont valables avec les données de jour aussi. Plus de travail est nécessaire 

pour savoir si la variabilité des nuages de jour dans la simulation est bien reproduite.  

La représentation des nuages dans WRF doit être améliorée. Pour cela, il est nécessaire de 

compléter le travail d’évaluation afin d’identifier si les problèmes sont plutôt liés à des processus de 

couche limite, à la microphysique, au schéma de convection ou encore au  schéma radiatif. La 

difficulté réside dans le fait que les interactions entre tous ces processus sont fortes. Néanmoins, 

l’absence de nuages bas de beau temps en été nous fait penser que le schéma de couche limite 

produise des profils trop stables. Le site du SIRTA sera utilisé pour améliorer les simulations en se 

focalisant d’abord sur la couche limite. 

 

Après avoir caractérisé la variabilité des nuages sur la région et évalué les limites de nos outils, je 

me suis intéressée à l’étude du cas de l’hiver 2007. Cet hiver particulièrement chaud sur l’Europe a 

fait l’objet d’études précédentes qui ont montré que la réorganisation des champs de pression 

n’explique pas à elle seule l’anomalie de température observée. Etant donné que la simulation 

montrait une bonne variabilité des nuages en hiver et qu’elle constitue une base de données 
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complète (différentes variables thermodynamiques au niveau de la surface et en atmosphère), elle a 

été utilisée en premier lieu pour comprendre les processus impliqués dans l’anomalie de 

température observée au sein du régime. Moyennant une classification journalière en régimes de 

temps Nord Atlantiques, une période de 22 jours associée à des anomalies de température très 

élevées et à une persistance du régime NAO
+
 a été étudiée. La simulation montre une anomalie de 

flux radiatifs de surface liée à un effet de serre important des nuages sur l’ouest de l’Europe et à une 

rétroaction positive impliquant un déficit du couvert neigeux générant un changement de l’albédo 

de surface qui l’a rendue moins réfléchissante du flux solaire. Les observations satellite CERES, 

CALIOP ainsi que les réanalyses de ERA-I ont été utilisées pour vérifier le processus simulé et ont 

montré que le processus simulé n’était pas le bon. Ces observations montrent que l’anomalie de flux 

de surface est expliquée par un déficit important des nuages et de leur effet albédo sur l’est de 

l’Europe, ce qui a induit un excès de flux SW arrivant à la surface et a contribué à son 

réchauffement. Le déficit de nuages, non lié a priori aux flux atmosphériques nord Atlantiques vu 

qu’on compare des situations synoptiques similaires, reste inexpliqué. Néanmoins, une atmosphère 

plus chaude peut contenir plus d’humidité avant de condenser. Même si les mesures GPS et les 

réanalyses montrent une anomalie positive d’humidité, l’apport d’humidité n’est peut-être pas 

suffisant. Plus de travail est donc nécessaire afin de comprendre tous les processus impliqués dans 

l’anomalie de température et en particulier dans le déficit de nuages sur les 22 jours de NAO
+
. Le 

rôle de l’effet radiatif des nuages dans l’anomalie de température peut aussi être quantifié. 

L’anomalie de température peut en particulier s’écrire sous la forme :  

Δ𝑇

Δ𝑡
= 𝛷 𝑟𝑎𝑑𝑖𝑎𝑡𝑖𝑓𝑠 + 𝛷 𝑐𝑜𝑛𝑣𝑒𝑐𝑡𝑖𝑓𝑠 + 𝛷 𝑐𝑜𝑛𝑑𝑢𝑐𝑡𝑖𝑜𝑛 + 𝑎𝑑𝑣𝑒𝑐𝑡𝑖𝑜𝑛 + 𝑟𝑎𝑝𝑝𝑒𝑙  

Cela permet de connaître la vraie contribution des nuages et de la comparer aux autre termes liés à 

l’advection et aux flux convectifs et de conduction. Cette méthode a été entre autres utilisée par 

Benartz et al. (2013) pour quantifier la contribution des nuages bas d’eau liquide dans la fonte des 

glaces au Groenland en juillet 2012.  

Le travail sur l’hiver 2007 a mis en évidence les limites de la simulation dans la représentation des 

flux radiatifs et des processus liés aux nuages. Cela limite par conséquent notre compréhension du 

climat Européen actuel. L’amélioration des nuages et de leur effet radiatif dans les modèles est un 

chantier auquel je voudrai contribuer en collaboration avec différents instituts.  

La mauvaise représentation des flux radiatifs dans la simulation régionale de WRF/MedCordex a 

initié un travail d’évaluation de la représentation des flux radiatifs dans différentes simulations, en 

collaboration avec le MetOffice et le CNRM. Le choix des simulations s’est basé sur le fait que les 

couvertures nuageuses dans ces simulations (ALADIN et MetUM) soient différentes de celle de 

WRF/MedCordex pour évaluer un plus large panel de possibilités. Mais on sait qu’avec une même 

couverture nuageuse, les résultats auraient pu être différents aussi entre les simulations. Dans 

l’absolu, il faudrait avoir un ensemble de simulations plus important mais 1) c’est très lourd à 

manipuler et à stocker et 2) peu de groupes avaient conservé les profils verticaux nécessaires pour 

faire cette analyse. A partir de ces 3 simulations, l’évaluation des flux radiatifs avec des 

observations sol sur le SIRTA et des observations CERES montre un relativement bon cycle annuel 
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des flux radiatifs mensuels dans les différentes simulations avec des biais plus ou moins importants 

selon les saisons et la longueur d’onde (courtes/longues) qui atteignent les 100 W.m
-2

. Puis la 

distribution des valeurs de flux journaliers dans chaque simulation a été calculée et comparée à 

celles des observations du SIRTA montrant des comportements différents selon le flux et la 

longueur d’onde. Les erreurs sur le flux net de surface sont par la suite décomposées en erreurs liées 

à l’effet radiatif des nuages, erreurs sur les flux ciel clair et erreurs des flux montants à la surface. 

On montre une forte corrélation entre les biais de flux net de surface et celle de l’effet radiatif des 

nuages, suggérant que la mauvaise représentation des nuages soit la première source d’incertitude 

sur les flux nets de surface journaliers dans les simulations. En terme de production d’énergie 

photovoltaïque, ces écarts peuvent conduire à des estimations fortement erronées. L’estimation de 

l’énergie solaire dépend du rayonnement solaire incident et diffus, de la température ambiante et de 

l’inclinaison du panneau solaire. Il serait intéressant de savoir par exemple si les biais dans la 

représentation des flux l’emportent sur celles de la température. En tout cas, alors que les micro-

réseaux de production électrique à partir d’énergies renouvelables se développent localement, il est 

important de bien connaître les incertitudes qui existent quand on évalue les sources potentielles et 

leur variabilité.  

L’étude de la variabilité future des nuages est l’une des perspectives de ce travail. Quand les 

processus nuageux seront mieux représentés dans les modèles, et en utilisant différentes simulations 

régionales, on pourra caractériser l’évolution des nuages en fonction de l’évolution de la variabilité 

grande échelle. Pour cela, on peut par exemple: (i) calculer des régimes de temps similaires à ceux 

utilisés dans la section 4, dans un climat futur; (ii) caractériser l’évolution de ces régimes de temps 

afin d’évaluer les changements dans la variabilité des flux de grande échelle; (iii) étudier la 

variabilité des nuages dans chaque régime de temps; (iv) chercher des corrélations entre l’évolution 

des nuages et l’évolution d’autres paramètres comme la température de surface et l’humidité pour 

comprendre les processus/rétroactions possibles sous un scénario d’émissions.   
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Annexe 1.1 : Profils de jour  
 

 
Figure 1.115:Profils de fraction nuageuse calculés sur (a) l’Europe et (b) la Méditerranée avec les observations 

GOCCP (rose) et la simulation(bleu) sur l’été 2007.   
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Annexe 2.1 : Comparaisons des profils simulés avec et sans 

duplication de profils 
 

 

 

 
Figure 2.12 : Profils verticaux simulés de fraction nuageuse dans les 4 saisons moyennés sur 2006-2011, extraits en 

suivant les traces du satellite CALIPSO. Les profils noirs sont extraits sans dupliquer les profils, soit en considérant un 

profil par pixel alors que les croix rouges sont les profils considérés dans cette étude et qui sont calculées en 

dupliquant les profils par pixel. 
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Annexe 3.1 : Séries temporelles du profil vertical de nuages en 

hiver (observations + simulation)  
 

 
Figure 3.13 : CF, moyennée spatialement, pour chaque hiver pour les différentes altitudes (a) sur la mer Méditerranée 

pour la simulation de 1989 to 2011; (b) sur la mer Méditerranée pour les observations de 2007 à 2013; (c) et (d) idem 

(a) et (b) sur le continent. (Idem que 3.11 sans anomalie) 
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Annexe 3.2 : Couverture nuageuse avec CALIPSO sur 2006-2014 

 

 
Figure 3.14 : Cartes de fraction nuageuse de GOCCP moyennées sur 2006-2014 dans les 4 saisons (chaque ligne), 

pour les nuages bas (1
ère

 colonne), les nuages moyens (2
ème

 colonne et les nuages hauts (3
ème

 colonne).  
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Annexe 3.3 : Couverture nuageuse avec la simulation de 

WRF/MedCordex sur 1989-2011 

 

 
Figure 3.15 : Cartes de fraction nuageuse de WRF/MedCordex moyennées sur 1989-2011 dans les 4 saisons (chaque 

ligne), pour les nuages bas (1
ère

 colonne), les nuages moyens (2
ème

 colonne et les nuages hauts (3
ème

 colonne). 
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Annexe 4.1 : Régimes de temps, SLP dans ERA-I 

 

Figure 4.26: Anomalies de pression au niveau de la mer (Pa) dans les 4 régimes de temps Nord Atlantique d’hiver 

calculées sur 1990-2011 avec les réanalyses ERA-I. (a) : NAO-, (b) : dorsale, (c) : blocage et (d) : NAO+. 
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Annexe 4.2: Nuages de CALIPSO dans les 4 régimes d’été 

 
Figure 4.27 : Nuages hauts GOCCP dans les 4 régimes de temps Nord Atlantique d’été : moyenne sur 2006-2014. 

 
Figure 4.28 : Idem que 4.27 pour les nuages moyens 
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Figure 4.29 : Idem que 4.27 pour les nuages bas 

 

 

 

 

 

 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 



Annexes  

180 
 

 

 

Annexe 4.3: Anomalie de neige hiver 2007 dans la simulation  
 

 
Figure 4.30 : (a) Hauteur moyenne de la neige pendant l’hiver 2007 en NAO+. (b) Hauteur moyenne de la neige sur les 

hivers 2002-2011 en NAO+ (c) Idem que (b) pour 1989-2011. La hauteur de la neige est simulée par WRF/MedCordex. 
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Annexe 4.4 : Anomalies simulation calculées par rapport à 2002-

2011 
 

 
Figure 4.31 : Anomalies relatives (%) calculées avec la simulation WRF/MedCordex suivant Eq. 4.8 pour (a) le flux net 

de surface LW, (b) le flux net de surface SW, (c) le flux net total de surface (LW+SW), (d) l’albédo de surface, (e) le 

CRE LW au sommet de l’atmosphère, (f) le CRE SW au sommet de l’atmosphère, (g) le CRE total (SW+LW) au sommet 

de l’atmosphère et (h) l’anomalie de température à 2 mètres.  
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Annexe 4.5 : Fraction nuageuse nord-sud 

Pour comprendre l’anomalie positive du flux LW↓ sur le nord de l’Europe, les profils nuageux des 

hivers 2007 à 2014 sont calculés sur le nord de l’Europe (Fig. 4.24). L’hiver 2007 montre un excès 

entre 2 et 12km par rapport à l’enveloppe contenant 2008-2014. Plus de nuages implique plus 

d’émissions dans les ondes longues : cela confirme qu’il y a bien anomalie positive de l’effet de 

serre des nuages sur le continent (sauf sud de l’Europe).  

 
Figure 4.32 : Idem que 4.22 pour le nord de l’Europe. 

 

On peut noter qu’au sud-est de l’Europe l’anomalie du LW↓ à la surface est  négative et celle du 

flux sortant au sommet de l’atmosphère est positive (Fig. 4.23c et 4.23c). Cela est probablement lié 

au déficit des nuages sur la zone (Fig. 4.22b) qui impliquerait un déficit de l’effet de serre des 

nuages, malgré la présence de forte occurrence de nuages hauts entre 10 et 12km. Il faut aussi noter 

que l’anomalie de vapeur d’eau est moins marquée sur cette région : cela est probablement lié aux 

caractéristiques du climat continental sec d’hiver. 
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Annexe 5.1 : Bilan global d’énergie dans l’atmosphère 

 
Figure 5.10 : Bilan global d’énergie dans l’atmosphère. 
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Annexe 5.2: Echantillonnage de CERES dans les ondes courtes et les ondes longues 

 
Figure 5.10 : nombre d’observations mensuelles de CERES par pixel sur la région d’étude dans les ondes courtes (1

ère
 ligne) et dans les ondes longues (2

ème
 ligne) en 2006 

pour les mois de juillet (1
ère

 colonne), août (2
ème

 colonne) et septembre (3
ème

 colonne). (© www.ceres-tool.larc.nasa.gov) 

http://www.ceres-tool.larc.nasa.gov/
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Annexe 5.3: calcul de fraction nuageuse 
 

 
Figure 5.11 : Fraction de nuages bas, moyens et hauts dans les 4 saisons dans une simulation du modèle 

ALADIN, calculée en cumulant toutes les valeurs verticalement sur les niveaux d’une couche et toutes les 3 

heures.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



 

 

Publication dans Climate Dynamics (2016) 

Publication dans Climate dynamics (2016): Characterization of 

vertical cloud variability over Europe using spatial lidar 

observations and regional simulation. 
 

 
M. Chakroun

 (1)
, S. Bastin 

(1)
, M. Chiriaco 

(1)
, H. Chepfer 

(2) 

 

 

(1) Université Versailles St-Quentin, Université Paris-Saclay ; Sorbonne 

Universités, UPMC Univ. Paris 06 ; CNRS/INSU, LATMOS-IPSL, Guyancourt, 

France. 

(2) Laboratoire de Météorologie Dynamique, IPSL, Université Paris 6, 

Centre National de la Recherche Scientifique, Paris, France.  

Corresponding author:  Meriem Chakroun  

 meriem.chakroun@latmos.ipsl.fr  

     LATMOS 

     11bd d’Alembert 

     78280 Guyancourt, France 

 

 

 

 

 

 

Acknowledgments  

This work is a contribution to the EECLAT project through Les Enveloppes Fluides et 

l'Environnement / Institut National des Sciences de l'Univers and Terre, Océan, Surfaces 

Continentales, Atmosphère / Centre National d'Etudes Spatiales supports and to the HyMeX 

program through INSU-MISTRALS support, and the Med-CORDEX program.  Simulation 

was performed using Grand Equipement National de Calcul Intensif with granted access to 

the HPC resources of Institut du Développement et des Ressources en Informatique 

Scientifique (under allocation i2011010227). The authors would like to thank Climserv team 

for computing and storage resources.  Marjolaine Chiriaco research is directly supported by 

Centre National d'Etudes Spatiales. The authors wish to thank Florian Rouvière, Gregory 

Césana, and Vincent Noël for their contribution to this work. 

 

 

 



 

 

Publication dans Climate Dynamics (2016) 

187 

 

 

 

 

Abstract 

In this paper we characterize the seasonal and inter-annual variabilities of cloud fraction 

profiles in both observations and simulation since they are critical to better assess the impact 

of clouds on climate variability. The spaceborne lidar onboard CALIPSO, providing cloud 

vertical profiles since 2006, is used together with a 23-year WRF simulation at 20 km 

resolution. A lidar simulator helps to compare consistently model with observations. The bias 

in observations due to the satellite under-sampling is first estimated. Then we examine the 

vertical variability of both occurrence and properties of clouds. It results that observations 

indicate a similar occurrence of low and high clouds over continent, and more high than low 

clouds over the sea except in summer. The simulation shows an overestimate (underestimate) 

of high (low) clouds comparing to observations, especially in summer. However the seasonal 

variability of cloud vertical profiles is well captured by WRF. Concerning inter-annual 

variability, observations show that in winter, those of high clouds is twice the low clouds one, 

an order of magnitude that is is well simulated. In summer, the observed inter-annual 

variability is vertically more homogeneous while the model still simulates more variability for 

high clouds than for low clouds. The good behavior of the simulation in winter allows us to 

use the 23 years of simulation and 8 years of observations to estimate the time period required 

to characterize the natural variability of the cloud fraction profile in winter, i.e the time period 

required to detect significant anomalies and trends.  

Keywords: lidar, clouds, simulation, Europe, natural variability   
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1. Introduction 

Improving our understanding of the internal variability of the European climate is a necessary 

step to get more reliable prediction of the temperature evolution in the next two decades over 

Europe (Hawkins and Sutton 2009). Actually, using Coupled Model Intercomparison Project 

(CMIP3) models and despite the fact that these models may overestimate natural decadal 

fluctuations, Hawkins and Sutton (2009) show that the climate internal variability is the most 

important source of uncertainty to predict the regional temperature in the next two decades. 

By comparing different regions of the world, they also showed that this uncertainty is 

maximal over Europe compared to other regions. For prediction times of many decades (more 

than 2 decades), the uncertainty on the future climate prediction is no more dominated by the 

lack of knowledge on the inter-annual variability, but by the uncertainty of the model itself 

(eg. the difficulty of the model to reproduce the actual state of the atmosphere) which then 

becomes the dominant contribution to the uncertainty in the prediction of the future climate at 

regional scale. The authors suggest that using observations of the current climate state may 

help to better understand the inter-annual variability of the climate system and to reduce 

model defaults; doing so may contribute to reduce uncertainties in the prediction of the 

evolution of the climate at regional scale. 

At first order, temperature over Europe is driven by the large-scale atmospheric circulation 

(e.g. Rojas et al. 2013; Xoplaki et al. 2004). In particular, in winter and summer, European 

climate is characterized by the succession of four weather regimes resulting from the relative 

location of three pressure centers: the Icelandic low, the Azores high and the continental highs 

and lows (Yiou et al. 2007; Cassou et al. 2004, 2005; Vautard 1990). Southern Europe and 

Mediterranean Basin climates are influenced by the North Atlantic regimes but are also under 

the influence of the Genoa depression and the Atlas lee depression (Reiter 1975), which drive 

air masses from the south.  

However, large-scale circulation cannot explain all the variability. According to Yiou et al. 

(2007) temperature anomalies are more and more often influenced by other factors. Clouds 

are one of these factors and play a major role in the natural temperature variability due to their 

radiative effects. Chiriaco et al. (2014) showed the spatial correlation between the area of 

positive temperature anomaly which occurred during July 2006 over Western Europe and the 

lack of low clouds, using satellite observations. Using observations over 1984-2007, Tang et 

al. (2012) suggest that clouds over Europe are better indicator of summer maximum 

temperature changes than the proxies of soil moisture anomalies, and that the summer 

temperature increase is correlated with total cloud cover decrease. However, clouds remain an 

important source of uncertainties in our understanding of climate variability (Soden and Held 

2006) due to the complex cloud feedbacks with surface and boundary layer, orography and 

tropospheric environment (air entrainment and humidity). These processes influence the 

internal variability of climate response and enhance the model uncertainties. Despite these 

uncertainties, several studies using models have investigated the role of clouds on the present 

and future climate over Europe. They suggest the increasing of future summer temperature 

variability particularly for central Europe (Lenderink et al. 2007), a future annual precipitation 

increase over northern Europe (Kjellström et al. 2011) and a decrease trend of the cloud cover 

in summer over Europe (Tang et al. 2012). Other authors have shown how model biases in 
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present climate influence the model response to greenhouse gases forcing. For instance, Boé 

and Terray (2014) show that climate models with surface temperature strongly sensitive to 

cloudiness simulate a larger future decrease of cloud cover than other models (over land, in 

summer). Lenderink et al. (2007) studied temperature variability and the surface energy 

budget over control period (1961-1990) and future climate (2071-2100) in an ensemble of 

regional climate models and show that i) temperature variability is overpredicted in the 

control simulations; ii) temperature variability is very correlated with surface energy budget 

variability in the models; iii) clouds and radiation are critical to determine the climate 

sensitivity on Western Europe in summer in regional models.  

The goal of this study is to characterize and understand clouds natural variability in the 

current climate to better assess its effect on European climate characteristics (future work). 

We will focus on the vertical distribution of clouds because: (i) the clouds radiative effect 

depend on the vertical distribution of microphysical and macro-physical properties of clouds 

(Stephens 2005), and (ii) the vertical distribution of clouds is a much more robust signature of 

climate variability than vertically integrated variables (total cloud cover or radiative fluxes) 

(Chepfer et al. 2014). Three main questions are then addressed in the current paper: (1) What 

is the seasonal variability of the cloud vertical distribution over Euro-Mediterranean area? (2) 

What is its inter-annual variability? (3) Are simulations able to reproduce the amplitude of 

these variabilities?  

To address these questions we used Cloud Aerosol Lidar and Infrared Pathfinder Satellite 

Observations (CALIPSO) that provides very detailed vertical description of clouds’ 

distribution (Winker et al. 2003) since 2006. This study only focuses on nighttime profiles 

since cloud detection is more accurate than during daytime (Winker et al., 2009) (see section 

2.1). Eight years (since 2006) are a priori not sufficient to cover the entire natural variability. 

Moreover, the satellite under-sampling of the Europe-Mediterranean area due to the sun-

synchronous orbit could be an issue for covering the cloud variability. Then, we use a 

simulation in addition to CALIPSO observations. Requirements for the simulation are (i) 

covering the Euro-Mediterranean region, (ii) a good spatio-temporal resolution in order to 

take into account the complex terrain and the influence of the different air masses that 

characterize the area of study and which influence the cloud formation, (iii) at least 20 years 

as it is the period where the internal variability is the principal source of uncertainty in the 

simulation of European climate (Hawkins and Sutton 2009), iv) a nearly 'perfect' dynamics to 

better evaluate and estimate the fluctuations linked to clouds. A WRF (Weather Research and 

Forecast Model; Skamarock and Klemp 2008) simulation performed in the framework of 

HyMex (HYdrological cycle in Mediterranean EXperiment; Drobinski et al. 2014) and MED-

CORDEX (Mediterranean COodinated Regional climate Downscaling EXperiment; Ruti et al. 

2015) programs is used as it presents these characteristics: 23 years with outputs every 3 

hours, 20×20 km² horizontal resolution, and the nudging option towards ERA-interim 

reanalysis for wind, temperature and humidity above the boundary layer. Also, the same 

diagnosis of clouds is needed for both observations and simulation. Since WRF simulates 

concentration of liquid water, snow and ice which are not directly comparable with the lidar, a 

lidar simulator (Chiriaco et al. 2006; Chepfer et al. 2008) developed for Global Circulation 

Models (GCMs) in Cloud Feedback Model Intercomparison Project (CFMIP) Observation 
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Simulator Package (COSP, Chepfer et al. 2008) has been adapted to WRF and used in this 

study. 

These tools are presented in Sect. 2. An important issue for this regional climate variability 

study is the satellite under-sampling effect: this issue is addressed in Sect. 3 using two 

different samplings of the simulation. Also, the vertical distribution of clouds has been 

carefully evaluated in GCMs, in particular with the GCM-Oriented CALIPSO Cloud Product 

(GOCCP; Chepfer et al, 2008; Cesana and Chepfer 2012) developed to evaluate clouds 

representation in GCMs. But it has not been evaluated in regional simulation except for some 

case studies (e.g. Chaboureau et al. 2012 for some convective precipitating clouds over 

western Europe; Chiriaco et al. 2006 for some cirrus clouds in the Paris area). Then, the 

WRF/MedCordex simulation's representation of the clouds' vertical structure over Euro-

Mediterranean area and in particular its ability to reproduce the amplitude of the seasonal 

variability is addressed in Sect. 4. In sect 5, the inter-annual variability of cloud profiles is 

studied in both observations and simulation: the ability of the model to detect climate 

extremes, and the question of the number of years required to cover the entire natural 

variability are addressed. Conclusions and prospects of this work are presented in Sect. 6. 

2. Tools 

2.1. Cloud products from observations 

CALIOP is a two-wavelength polarization-sensitive lidar that provides high-resolution 

vertical profiles of clouds. This study is based on the 532-nm channel in parallel polarization 

analysis. This wavelength is in the visible spectrum making the signal-to-noise ratio reduced 

during daytime due to solar radiations, affecting the detection of daytime clouds (Winker et 

al. 2009). Thus, this study only focuses on nighttime profiles. It corresponds to a satellite 

overpass between 23 UTC and 03 UTC for this region. Results can be different for daily 

clouds, in particular for low clouds (z < 3.2 km corresponding to P > 680 hPa) that have an 

important diurnal cycle. CALIOP’s vertical resolution is 30 m from ground to 8.2 km of 

altitude and 60 m above. Its horizontal resolution is 330 m. Cloud products used in this study 

are the GOCCP products. They are specially developed for comparison with models, in 

particular GCM.  In GOCCP, while the original horizontal resolution of CALIOP is kept, the 

original vertical resolution is modified and the profiles are vertically averaged on a GCM 

typical vertical resolution of 480m (Chepfer et al. 2010). Here, they are adapted for 

comparison with regional model simulation. Two cloud products are defined:  

- SRGOCCP (z) is based on Scattering Ratio (SR) values, which highlight the contribution of 

particles (condensed water or aerosols) to the lidar signal (Annex 1, eq1). SR is equal to 1 in 

absence of clouds and aerosols. SR > 1 traduces the existence of particles; it is either aerosols 

or condensed water. The more optically thick clouds, the higher SR values. When the lidar 

signal is fully attenuated by optically thick clouds, the layers below are obscured and SR 

values at lower levels become very low (< 0.01). SRGOCCP (z) keeps the GOCCP original 

resolution horizontally and vertically (over 34 levels from the ground). 

- CFGOCCP (z) is the Cloud Fraction computed from SR profiles at 330 m horizontal resolution 

over the 20 × 20 km
2
 horizontal resolution of the simulation (see Sect. 2.2) over the 34 
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vertical layers. Figure 1 shows the model grid and the number of CALIPSO nighttime 

overpasses during June-July-August (JJA) 2008 over each grid point.  With this resolution, 

some parts are never covered by CALIPSO and the overpass number on the covered grid-

boxes varies between 3 and 6 over one season but the number of observed profiles over one 

grid point is increased by the horizontal resolution of 330m. Cloud detection is based on SR 

thresholds following Chepfer et al. (2008, 2010): 0.01 < SR ≤ 1 clear, 1.2 < SR <5 (existence 

of particles, could be optically thin clouds or aerosols), and the threshold of cloud detection is 

set to 5 (SR ≥ 5). These thresholds are used for each profile at each vertical level (Fig. 10 

annex 1). The cloud fraction over a gridbox is then the percentage of cloudy profiles (SR(z)≥ 

5) by the total number of profiles that are not fully attenuated (SR(z)≥ 0.1). 

In the current study, SRGOCCP and CFGOCCP profiles observed throughout the period 06/2006 to 

12/2011 are used, as it is the common period with the simulation (Sect. 2.2).  

2.2. Cloud products from Simulation 

2.2.1. SIMULATION SET-UP 

A 23-year simulation with the WRF model of the National Center for Atmospheric Research 

(NCAR) (Skamarock and Klemp 2008) was performed at 20 × 20 km² resolution over the 

Mediterranean basin in the framework of COordinated Regional climate Downscaling 

Experiment (CORDEX; Giorgi et al. 2009.  Note that MED-CORDEX is the Mediterranean 

focus of CORDEX; Ruti et al. 2015) and HYMEX programs (Drobinski et al. 2014). It 

performs a dynamical downscaling of the ERA-interim data (Dee et al. 2011) over the period 

1989-2011. The model has 28 sigma-levels in the vertical. A complete set of physics 

parameterizations is used: the Single-Moment 5-class microphysical scheme (WSM5; Hong et 

al. 2004), the Kain-Fritsch convection scheme (Kain 2004), the YonSei University (YSU) 

planetary boundary layer (PBL) scheme (Noh et al. 2003) and a parameterization based on the 

similarity theory (Monin and Obukhov 1954) for the turbulent fluxes. The radiative scheme is 

based on the Rapid Radiative Transfer Model (RRTM) (Mlawer et al. 1997) and the Dudhia 

(1989) parameterization for the longwave and shortwave radiations, respectively. The lower 

boundary conditions of the WRF model are provided by the land surface model (LSM) Rapid 

Update Cycle (RUC) (Smirnova et al. 1997, 2000). Nudging above the boundary layer is used 

in order to avoid the small-scale variations to generate a large-scale that would diverge from 

the observed large-scale structures inside the limited area (Stauffer and Seaman 1990; 

Salameh et al. 2010; Omrani et al. 2013). Hence it allows us to compare the structure of 

clouds with the same large-scale environment.  

This simulation has been already used for several studies and has been evaluated against data 

for temperature (e.g Chiriaco et al. 2014; Stefanon et al. 2014), precipitation (e.g Flaounas et 

al. 2013, 2014; Lebeaupin-Brossier et al. 2015; Vaittinada et al. 2015) and wind (Omrani et 

al. 2014).  

Cloud outputs are mixing ratios of ice, snow and liquid and are interpolated on the same 

vertical resolution as GOCCP between the ground and 16 km, which corresponds to 34 levels. 

They are available every 3h. 
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2.2.2. LIDAR SIMULATOR AND DATASETS 

To compare WRF outputs with CALIPSO lidar observations, we use a methodology similar to 

the one followed by Chepfer et al. (2008) and Cesana and Chepfer (2012) comparing 

CALIPSO observations with a GCM. Also we define two datasets to better assess the issue of 

sampling. The methodology then consists in i) extracting two different datasets of WRF 

vertical profiles: one that uses the total grid of the simulation and another one using the 

satellite horizontal and temporal resolutions (see details below) ii) from these extracted 

profiles, computing the lidar profiles that would be observed by CALIPSO if the satellite 

were flying above the simulated atmosphere (Chepfer et al. 2008), iii) using the same SR bins 

as the ones used for GOCCP, iv) computing the cloud fraction from the simulated SR profiles 

as the percentage of SR (z) ≥ 5 per grid-box as done to produce CFGOCCP (see Sect. 2.1.).  

The first dataset is obtained by extracting one profile per night, at 00 UTC, over each grid 

box. It corresponds to about 2.10
6
 profiles for one season. The covered period is 1989-2011. 

The second dataset corresponds to the profiles that are coincident with CALIPSO tracks, at 

the closest time of CALIPSO overpass (i.e either 00 or 03 UTC). As CALIPSO horizontal 

resolution is 330 m while the WRF one is 20 km, the number of CALIPSO profiles that fall 

into one WRF grid-box varies between 0 (Fig. 1a) and 85 (depending on the fact the track 

crosses the box along its diagonal or only at its corner or not at all). The WRF profiles are 

duplicated to obtain a CALIPSO like track with the same number of CALIPSO profiles over a 

grid-box, to give to each grid box the corresponding weight. However, we have tested the 

extraction of cloud profiles without duplicating the profiles (using only one WRF profile per 

grid-box that is crossed over) and the differences are very negligible for the current study. 

Over one season, the number of profiles of this second dataset is about 8.10
7
 (obtained from 

5.10
4
 profiles, before duplicating). The available period is 2006-2011.  

A lidar simulator is associated to these WRF outputs. It consists on computing the lidar signal 

(equation 2 in annex 1) from WRF outputs considering the effective radius r and size 

distribution n(r, z) of each meteor (here liquid, ice and snow). Since these parameters are not 

direct outputs of the model and since the simulator is offline the model, they are computed 

from the mixing ratio of ice (Qi), snow (Qs) and liquid (Ql) (outputs of the model) using the 

microphysical equations used in the parameterization (here WSM5). WRF outputs (Qi, Ql, 

Qs, pressure and temperature) are interpolated on a regular vertical grid first and then the lidar 

signal is computed giving SR profiles for the two datasets. Afterwards, cloud fraction profiles 

are computed following the same method as for observations (Sect. 2.1). The variables 

obtained are SRWRF+sim
T
(z) and CFWRF+sim

T
(z) for the first dataset and SRWRF+sim(z) and 

CFWRF+sim(z) for the second dataset, both over period 2006-2011 (Tab. 1). The exposant T is 

for the total simulation dataset.  

Figure 2a is a randomly picked scene showing an example of the vertical profiles of 

SRGOCCP(z) along a CALIPSO track (2009-01-19 at night) between 30°N and 50°N latitudes 

and 3°E and 5°E longitudes. The same scene is represented in Fig. 2b with the simulated total 

condensed water mixing ratios, while Fig. 2c shows SRWRF+sim(z). The red shadows in Figs. 

2a-c show the cloud structures, the dominant blue represents the clear sky and the dark blue 

indicates that the signal is fully attenuated. As the model does not simulate aerosols, the 

boundary layer is not properly represented in the simulated profiles (Figs. 2b and c).  
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Clouds detected by CALIOP shown in Fig. 2a are simulated by the model most of the time 

(Fig. 2.b and c) despite few differences (around 32°N, around 49°N). In this case study, the 

vertical cloud structure is less variable in the simulation than in the observations. This result 

of bigger and more persistent clouds in terms of occurrence and lifetime in regional 

simulation over Europe is expected and has been shown in previous studies with mesoscale 

models: e.g the evaluation of some cirrus clouds case studies (1-2 months) of the fifth-

generation Pennsylvania State University-NCAR Mesoscale Model (MM5) with ground-

based measurements over France (Chiriaco et al. 2006) and over Europe with Ice, Cloud and 

land Elevation Satellite (IceSat) lidar observations (Chepfer et al. 2007).  

The comparison between Fig. 2b and c illustrates the importance of comparing lidar 

observations with a similar simulated signal:  

- the lidar signal can be fully attenuated, masking lower clouds even if they are 

simulated: for instance at 43°N, between 5 and 7 km, high mixing ratio are simulated, 

while SR(z) value is less than 0.01.  

- a weak mixing ratio may be associated to significant SR value (e.g. between 40 and 

41°N or between 46 and 48°N). It’s due to the fact that SR (z) is a signature of the 

optical depth and optical properties of clouds (type of particles, size, concentration), 

and not only of the particles concentration (Chepfer et al.  2013). 

In the current study, these tools are used to characterize the seasonal and interannual 

variabilities of the vertical structure of clouds over the Euro-Mediterranean region. As shown 

by Fig. 1, the orbit of the satellite does not allow us to evaluate the spatial variability of 

clouds at these spatial and time scales.  

Before using the tools for inter-annual variability studies, two steps are necessary: (i) evaluate 

the biases caused by the satellite under-sampling (Sect. 3), and ii) evaluate the biases of the 

modeled clouds (Sect. 4).  

3. Bias due to satellite under-sampling  

The number of satellite tracks over one season is limited in a grid-box. Figure 1a shows that 

CALIPSO does not overfly all the grid elements at 20×20 km² resolution, and that the 

maximum number of overpasses over one grid-box is 6 in one given season. To study cloud 

variability at this spatial scale and resolution, it is then necessary to cumulate enough profiles 

temporally or spatially. This section aims at quantifying the bias in the cloud variability due to 

the satellite under-sampling, depending on the number of seasons cumulated. 

3.1.  Cloud fraction profiles 
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The effect of satellite under-sampling on cloud fraction profiles is examined here by using only the 

simulation, as a complete sampling is by definition not available in observations. Comparing 

complete sampling and satellite sampling of the same dataset (here the simulation) will allow only 

focusing on biases due to the sampling (so not also the biases of the simulation). Black lines 

(computed over around 2.10
6 

profiles) in Fig. 3 represent CFWRF+sim
T
(z), cloud fraction profiles 

extracted every 00 UTC over the entire domain, i.e one profile per grid box. They are compared to 

the red lines (computed over 5.10
4 

profiles) representing CFWRF+sim(z), cloud fraction profiles 

following the CALIPSO sampling, i.e either 0 profile over a grid box or several profiles duplicated 

to get the same number of WRF profiles than CALIPSO profiles in this grid box. Cloud fraction 

profiles are computed from the WRF/MED-CORDEX simulation using the lidar simulator (Sect. 

2.2.b) and averaged over the domain and over the years (2006-2011) for each season.  

For the four seasons (Fig. 3), CALIPSO sampling does not generate real bias on lidar cloud 

fractions, CFWRF+sim(z) being very similar to CFWRF+sim
T
(z). Note that the differences are only 

observable for high levels (z > 6.5 km corresponding to pressure P < 440 hPa) because of the small 

cloud fraction values below 6 km (Fig. 3). This aspect will be discussed in section 4. For high 

levels, the maximum errors of cloud fraction for one layer are around 3 % over one season (Tab. 2).  

The absolute value of the relative errors averaged vertically over high levels are smaller in winter 

(5%) and spring (7%) than in fall (9%) and summer (21%). The errors may seem large in fall and 

summer; it is due to the small vertical shift of the profiles, which enhances the relative difference 

between the two profiles at levels where the cloud fraction is not maximal. The maximum of 

difference in cloud fraction is approximately the same for the four seasons and less than 5%. This 

shift of high clouds level due to satellite under-sampling may be linked to the occurrence of deep 

convection happening in summer and fall inducing local mesoscale clouds (Funatsu et al., 2009) 

that are more likely to be missed by the satellite because of their short lifetime and small spatial 

extent (Rysman et al., 2013).  

For mid and low levels, the values of cloud fraction differences between CFWRF+sim(z) and 

CFWRF+sim
T
(z) are very small (around 0.1 %). The average relative errors at these levels remain 

weak though: 6% in fall, 9% in spring and 11% in summer. Notice that in winter, the biases for 

mid-levels reach 13% related to a vertical shift at 6 km. The origin of the underestimate of low and 

mid clouds is discussed in the next section.  

3.2. Histograms of scattering ratio 

To go further in details and have an idea about the physical properties of clouds overestimated/ 

missed with the CALIPSO under-sampling, 3D SR histograms are analyzed (Fig. 4). These 

histograms provide detailed vertical information on cloud optical and physical properties. Two 

simulated SR histograms are compared: (1) the distributions of SR(z) occurrence for each altitude 

and SR bin when cumulating SR profiles following CALIPSO tracks (SRWRF+sim(z), Fig 4a); (2) the 

same but with the full resolution of the simulation (SRWRF+sim
T
(z), Fig 4b).  

In each histogram, the first bar is the percentage of fully attenuated profiles (0 ≤ SR(z) < 0.01) and 

the second bar corresponds to clear sky profiles (0.01 ≤ SR(z) < 1.2). The 3
rd

 and 4
th

 bars are for 

unclassified profiles (1.2 ≤ SR(z) < 5). The subsequent bars are for cloudy profiles (SR(z) ≥ 5). 

Figures 4a and b are very similar: great attenuation below 7 km, many high clouds with 5 ≤ SR(z) < 

20 and some low level clouds with 40 ≤ SR(z) < 60. The similitudes show that the total SR 

distribution is not significantly affected by the sampling of the satellite.   
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Figure 4c shows the absolute difference between Fig. 4a and 4b. In average, the differences due to 

CALIPSO sampling for 1.2 ≤ SR(z) < 20 below 7km and for the SR(z) values ≥ 20 (all altitudes) 

are under 0.25% (grey shade). For 5 ≤ SR(z) < 20, the differences at high levels are around 2%. The 

largest differences occur for the 0.01 ≤ SR(z) < 3 (clear sky and unclassified profiles) at altitudes 

between 12 and 14 km.  

Figure 4c is then separated onto seasons (Fig. 4d to f). Focusing on one season leads to greater 

biases due to under-sampling, as fewer profiles are cumulated. Nevertheless, differences remain 

very low whatever the season as for the total SR histogram, and most differences are detected 

whether for high levels or mid-levels in winter and spring. The greatest errors in terms of magnitude 

(for values passing the threshold of cloud detection SR(z)= 5) are detected in fall and summer 

consistently with Fig.3 but the differences appear on more levels in spring and winter (than fall and 

summer) in cloud fraction profiles (Fig. 3). Consequently, the biases of sampling detected in cloud 

fraction profiles (sect. 3.1) correspond mostly to SR values between 5 and 20. Also, for high clouds 

(above 8 km) the errors are maximal in fall in Fig.4 while it was summer in Fig 3: this is linked to 

the definition of the cloud fraction (cf. sect. 2.1.) explaining that the cloud fraction depends on 

cloudy profiles but also on fully attenuated profiles. Between 8 and 10km, there are more 

differences of fully attenuated profiles in fall than in summer (signal drowned in the grey shade): 

this explains why the errors of cloud fraction are bigger in summer even though SR shows more 

differences of cloudy profiles in fall. The overestimate and underestimate of SR values due to 

CALIPSO under-sampling depend on the levels. Around 9-10 km, where the maximum of clouds is 

detected, the satellite under-sampling always leads to an overestimate of SR values (as the cloud 

fraction in Fig3). 

Only simulation is used in this section, despite the fact it very likely contains biases in the 

representation of clouds. The estimation of these biases is the purpose of the next section, and in 

particular concerning the seasonal cycle of clouds. Further computations of sampling errors that 

would have been estimated by observations are presented in table 3 and discussed in the conclusion.   

4. Characterization of the seasonal cycle and ability of the model 

to reproduce it 

For meso-scale models, cloud biases have been detected in previous studies, but only for some case 

studies (Chiriaco et al. 2006; Chepfer et al. 2007; Chaboureau et al. 2002). The aim of this section 

is to provide an evaluation of clouds over the entire Euro-Mediterranean region and throughout 

several years of observations. Hence, both the mean annual and seasonal biases of the vertical 

distribution of clouds and the difference of amplitude of the seasonal cycle will be assessed. The 

average annual cycle is studied using observations and the simulation over the period June 2006 to 

December 2011. Only the simulation along the satellite tracks is used here in order to be consistent 

with observations. The seasonal variability of cloud fraction profiles is studied separately over 

continental Europe and over the Mediterranean Sea. Using land/sea mask, continent stands for the 

grid-boxes over continental Europe in the blue rectangle in Fig.1a while sea stands for the grid-

boxes located over the Mediterranean Sea in the red rectangle of the same figure.  Note that we also 

studied the variability over the Atlantic Ocean and as the results were very similar to the continent 

they are not shown in this paper.  
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4.1. Cloud fraction profiles 

4.1.1. Seasonal cycle 

In this sub-section, only observations are examined to describe the seasonal cycle of vertical 

distribution of clouds. Pink solid lines in Fig. 5a shows CFGOCCP(z) averaged over the continent 

from 2006/06 to 2011/12. Figure 5b is same as Fig.5a but averaged over the sea. Notice that in our 

case, continent is located between 40°N and 52°N while the Mediterranean Sea is between 30° and 

42°. The Mediterranean Sea is under the influence of both mid latitude synoptic disturbances that 

affects the European climate (in particular winter; Cassou et al. 2004, Yiou et al. 2007) and the 

subtropical storms (Rysman et al. 2013). The average profile from observations shows that:  

- the maximum of cloud fraction occurs around 9km (Fig. 5a and b). 

- at a given level, the cloud fraction is greater over the continent than over the sea (Fig. 5a and 

b). This might be explained by the fact that frontal (ascending large scale motions) clouds 

and stratocumulus clouds (light subsiding motions and near surface instability) are more 

frequent over Europe (land) than over Mediterranean Sea (Cheruy and Aires 2009). 

- over the continent, low clouds occurrence is equivalent to high clouds occurrence, while 

over the sea high clouds are a little more frequent than low clouds (Fig. 5b). This might be 

linked to a lack of stratocumulus and stratus clouds over the Mediterranean (Cheruy and 

Aires 2009). 

In Fig. 5a and b, the pink shades represent the range of seasonal variability, when computing a 

profile by season, averaged from 2006 to 2011. The purpose of this representation is to estimate the 

envelope of variability of the vertical profile during a complete annual cycle (in observations), and 

evaluate its representation in the simulation (Sect. 4.2). The amplitude of the observed seasonal 

variability shows that the variability of high clouds is equivalent to the variability of low clouds, 

over the continent as well as over the sea. This seasonal amplitude is estimated to 5 % in terms of 

cloud fraction for high and low levels.  

In Fig. 5c and d, the shades are envelopes containing 4 profiles of relative anomaly of each season 

comparing to the profile averaged over the 4 seasons and 6 years. It shows that over the continent, 

the observed relative variability ranges between -40% and 50% of the mean annual cloud fraction 

profiles (Fig. 5c). This relative anomaly has equivalent amplitude for the different vertical levels. 

Over the sea the amplitude of seasonal variability is greater for low levels (more or less 100 %) than 

for mid and high levels (more or less 60%) (Fig. 5d).    

To go further in details, the four seasons averaged over 2006 to 2011 are plotted separately in Fig. 

5e (continent) and Fig. 5f (sea) for CFGOCCP (z) showing that for both continent and sea, the high 

clouds in summer and fall (red and light blue lines) are less frequent (especially summer CFGOCCP 

(z) around 5%) and occur at higher altitude (≈10km) than high clouds in winter and spring (≈8 km 

with CFGOCCP (z) around 9%). This result is expected because of the altitude of the tropopause that 

is minimal at the end of winter and maximal at the end of summer (Appenzeller et al. 1996) and it 

affects clouds top height (Gettelman and Forster 2002). The figures also show that the cloud 

fraction is weak in the mid-levels for the 4 seasons in both continent and sea and particularly in 

summer over the sea. The low clouds are frequent in winter over both continent and sea. Summer 

and fall profiles show a second maximum at low levels, even if less pronounced than winter, while 
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spring profiles show more homogeneity from ground up to 6-7 km.   

The great relative variability of CFGOCCP (z) over the sea shown in Fig 5d around 2-3 km is 

explained by the small values of CFGOCCP (z) in summer while they are large in winter (Fig. 5f). 

Note that winter clouds are under the large scale influence while summer clouds are under 

mesoscale influence (air-sea fluxes, topography) (Chaboureau and Claud 2006).  

4.1.2. Simulated seasonal cycle 

The seasonal vertical cloud structure has been characterized with CALIPSO observations. The goal 

of this sub-section is to evaluate this structure in the simulation and focus on the similarities and the 

differences with the observed seasonal variability.  

As for observations, the average simulated cloud fraction profile is maximal around 9km (blue line 

in Fig 5a and b). Nevertheless, in average, the simulation over-estimates high cloud fraction (above 

6 km), for both continent (CFWRF+sim(z=9 km) = 30% while CFGOCCP(z=9 km) = 10%) and sea 

(CFWRF+sim(z=9 km) = 20% while CFGOCCP(z=9 km) = 7 %); the difference of the magnitude of the 

maximum of high clouds between observations and the simulation is larger over the continent than 

over the sea. 

Under 6 km, the cloud fraction is under-estimated in the simulation over both areas. The fact that 

WRF overestimates the high clouds probably enhances the underestimate of low and mid clouds 

due to the exacerbated attenuation of simulated lidar profiles. Nevertheless, another study based on 

comparisons of the same simulation but with ground-based lidar located near Paris (France) shows 

that the model actually under-estimates the amount of low clouds, in particular in summer (Bastin et 

al., under review). Figures in Annex 2 also confirm that this underestimate of low clouds is not only 

due to lidar attenuation: the map of low clouds directly computed from the total condensed water in 

the simulation (hence without the lidar simulator) shows that they are almost absent in summer (less 

than 10%). The wrong vertical distribution of cloud layers has already been noticed with a 

mesoscale model for some case studies (Chaboureau et al. 2012) and the under-estimation of low 

clouds in summer is also a known result for GCMs in general over mid-latitudes (Cheruy et al. 

2013).  

Despite this bias, the range of seasonal variability of CFWRF+sim(z) (blue shade) is by the same order 

of magnitude than the range of seasonal variability of CFGOCCP(z) over the continent (Fig. 5a), but is 

larger over the sea for the high clouds and narrower for mid and low clouds (Fig. 5b). It is 

confirmed by the relative seasonal variability profiles (blue shades in Fig. 5c and d), showing that: 

- Above 9 km, the simulation and the observations have equivalent amplitude of relative 

variability (more or less ~50%): even if the result is true over both continent and sea, the 

simulated variability at this altitude is closer to the observed variability over the sea.  

- For mid and low clouds, the simulated amplitude of the relative variability over continent is 

twice greater than the observed amplitude (more or less 100% against 50%). Over the sea, 

the simulated relative variability is greater than observed but the magnitude is by the same 

order.  

Both observations and simulation agree that: 

- The relative range of variability of mid and low clouds is greater than the relative range of 

variability of high clouds: In the simulation, this could be due whether to real seasonal 

variability of clouds in the model or a bias due to the very weak amount of clouds at low and 
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mid levels. Actually, a great relative anomaly could be due to a great absolute anomaly but 

also to a weak cloud fraction.   

- Mid and low levels variability is greater over the sea than over the continent, especially due 

to summer differences. 

Analyzing separately the four seasons (Fig. 5 g and h) shows that despite the overestimate of high 

clouds and the underestimate of low clouds, some characteristics of the observed profiles are well 

simulated by the model over both areas: (i) a maximum at 10 km for summer and fall and at 8 km 

for winter and spring; (ii) less mid clouds than high clouds over both areas (Fig. 5 e and f), with an 

almost zero CFWRF+sim(z) at these levels (except for winter where it’s around 2.5 %); iii) a second 

maximum at low levels except in spring. This maximum is less pronounced in simulation than 

observations but exists except over the sea in summer: Fig. 11 d and e (Annex 2) show that in 

summer no mid or low clouds are represented over the sea. This figure also gives an idea of the 

spatial variability of occurrence of cloud layers from the simulation, even if not evaluated against 

observations. 

4.2. Histograms of scattering ratio 

Section 4.1. showed that the simulation over-estimates the occurrence of high clouds and under-

estimates occurrence of low clouds, in particular in summer, but reproduces consistently the 

seasonality of clouds occurrence at each level and the amplitude of relative seasonal variability over 

the sea (Fig. 5d). It is now necessary to understand which clouds, in term of physical properties, are 

simulated for each season, in particular because the occurrence of clouds is not enough to evaluate 

the properties of clouds that can also present a significant variability. Since SR values are linked to 

the optical depth and optical properties of the cloud particle (type of particle, size, and 

concentration) (Chepfer et al. 2013), histograms of SR(z) are computed (Fig. 6) following the same 

method as in Fig. 4a-b, by cumulating SR profiles from 2006 to 2011 in each season (each line in 

the figure).  

We first focus on SR(z) values greater than 5, passing the threshold of cloud detection. Both 

simulation and observations agree that the SR occurrence is dominant between 6 and 12 km and for 

5 < SR(z) < 20 at all seasons. The overestimate of simulated high clouds (Sect. 4.1.2.) is mostly an 

overestimate of high clouds with low SR(z) values (SR(z) < 20), and the occurrence of 5 ≤ 

SRWRF+sim(z) < 20 is around 7% when occurrence of SRGOCCP(z) is around 2%. In the observations, 

low clouds are dominated by strong SR(z) (>60), a cloud category which is entirely missed by the 

simulation, whatever the season. Those clouds probably correspond to stratus clouds that appear 

mostly over Atlantic Ocean and continental Europe and stratocumulus clouds that appear 

particularly over Atlantic ocean but also over Europe and Mediterranean (Cheruy and Aires, 2009). 

Stratus clouds are formed when moist air near ground level starts to condensate (Khvorostyanov, 

1995) while stratocumulus clouds are driven by convection and associated most of the time to 

strong temperature inversion at the top of the boundary layer (Cheruy and Aires, 2009). For these 

low clouds, only clouds with 40 ≤ SR(z) < 60 are simulated. For mid-levels, the SR(z) > 60 are also 

missed by the simulation.  

The first bar of each SR histogram (SR(z) ≤ 0.01) represents the full attenuation of the lidar. The 

number of fully attenuated profiles is greater in the simulation and the attenuated profiles occur at 

higher levels than the observed ones, whatever the season. This is consistent with the overestimate 
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of high clouds and suggests that even if it’s not the main reason explaining the lack of low and mid 

clouds, the overestimate of fully attenuated profiles increases the low and mid clouds deficit in the 

simulation using the lidar simulator. Also note that SR values for high clouds in the simulation are 

less than 20: so, the attenuation is mostly induced by the vertical extent of clouds as the optical 

depths of each layer are additive: typically SR(z) = 5 corresponds to an optical depth of 0.07 for a 

cirrus of 1 km depth at 10 km (Chepfer et al. 2013). This means that for clouds of 5 km depth, the 

optical depth is around 0.35. 

This histogram representation also confirms that despite the differences between simulation and 

observations, the seasonality of SR(z) distribution is respected in the simulation:  

- In winter (Fig 6a and b): the simulation creates, in comparison to other seasons, a large 

amount of low thick clouds and some thinner clouds, even if they are underestimated. The 

large amount of high clouds with SR(z) < 20 is also simulated. 

- Spring (Fig. 6c and d) and fall (Fig. 6g and h) histograms are very similar, with many high 

and optically thin clouds in both observations and simulations. The difference between 

spring and fall, spotted by observation as well as simulation, is that in spring there are more 

mid optically thin clouds.  

- In summer, the minimum of mid clouds observed with GOCCP (Fig. 6e) in comparison with 

other seasons is also simulated.  

To summarize, the simulation overestimates high clouds with low SR(z) values whatever the season 

over different layers (more than 6 layers with our vertical resolution) and this leads to a lot of 

attenuation of the simulated lidar signal. Low clouds as detected by a lidar are underestimated in the 

simulation, in particular the low very thick clouds that are present in the observations: it is both a 

consequence of the over-estimation of the fully attenuated profiles and a real underestimate of low 

clouds as it was explained in Sect. 4.1. However, the seasonality of SR(z) histograms is well 

captured by the model.  

As expected, the simulated clouds’ vertical structure showed high differences with the vertical 

structure observed by CALIPSO. This highlights the importance of the vertical structure: the 

overestimate of high clouds would compensate with the underestimate of low clouds when 

computing cloud cover and the model biases would have been smaller (computing the vertically 

averaged cloud fraction: simulation 5%, observations 3.7% over the sea and 8% versus 5.6% over 

the continent). A new important result is the ability of the model to simulate the amplitude of the 

seasonal variability of the cloud distribution (vertical distribution and SR(z) values distribution). 

This allows us to use these datasets (simulation and observations) to address the issue of the inter-

annual variability of cloud vertical profile. 

5. Inter-annual variability 
5.1. Amplitude of inter-annual variability 

The goal of this section is to study the inter-annual variability of the vertical cloud structure over 

Europe with observations and evaluate the simulation’s ability to reproduce it over the 6 common 

years. Shades in Fig. 7a (continent) and b (sea) show the standard deviation (STD) of the 2006 to 

2011 winter cloud fraction profiles for both simulation and observations. Figures 7c and d are the 

same but for summer. This STD calculation is an estimation of the inter-annual variability in a 
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given season. The altitude where the observed variability (pink shade) is maximal or minimal is 

well reproduced by the simulation (blue shade), for winter over both continent and sea and for 

summer over the sea.  

In winter, the range of inter-annual variability of the observed cloud fraction is greater for high 

levels than for mid and low levels (Fig. 7.a and b). The smaller variability of low clouds over the 

sea and the continent is not related to a smaller occurrence of clouds since Fig. 5e and f indicate that 

the cloud fraction of high clouds is equivalent to the cloud fraction of low clouds for both continent 

and sea, in the observations. The simulation well reproduces the behavior of the observed inter-

annual variability with greater amplitude for the high levels.  

In summer (Fig7 c and d), the amplitude of the observed inter-annual variability shows a different 

behavior from winter. Over the continent, mid-level cloud occurrence is variable from one year to 

another, such as for low clouds. High clouds occurrence is more stable from one year to another. 

Over the sea, the high cloud occurrence is a little bit more variable than the mid and low ones. 

Simulation does not well reproduce this variability: the variability is large at high levels only for 

both areas. The weak variability of simulated low clouds is probably due to the small cloud fraction 

simulated in summer (Fig. 5g and h, red profiles).  

Anyway, the simulation always over-estimates the range of inter annual variability for high clouds, 

whatever the season and the area (Fig. 7a to d). This over-estimation is enhanced when considering 

the total envelope of variability of clouds (maximums and minimums for each layer) traducing the 

behavior of extreme values (solid lines in Fig. 7e, f, g and h) instead of the mean one (shades in Fig. 

7). For high clouds, the inter-annual variability is very large in the simulation, and the extreme 

events in terms of cloudiness are intense in winter and in summer over the continent. The relative 

range of the total variability of high clouds is around 25 to 50% greater than the STD in the 

simulation (comparing the solid blue line with the blue shade) versus 30 to 60% greater for 

observations (comparing the solid pink line with the pink shade) over both continent and sea for 

winter and summer. 

Extremes are less intense at low and mid-levels, in particular in summer for the simulation where 

there are almost no clouds.  

To compare this variability with the uncertainty linked to the satellite sampling, CFWRF+sim
T
 (z) (i.e. 

with the complete simulation sampling) STD is also plotted in black line in Fig. 7a and b. The inter-

annual variability of the CFWRF+sim
T
 (z) has the same behavior than the inter-annual variability of 

CFWRF+sim (z) with some differences that depend on the levels, the season and the area. In winter, 

the relative errors of estimation of the amplitude of inter-annual variability of high clouds are 

around 15% over the continent and 20% over the sea where it’s more dependent on the altitude; the 

maximum of error is reached at 8km (50%). In summer, the variability is strongly modulated by 

local events (storms and mesoscale convective systems). These events, occurring typically at spatial 

scales ranging between 10 km to 100 km during less than 3 hours (Rysman et al. 2013), are more 

easily missed by CALIPSO considering its undersampling. It generates significant differences of 

variability between the two samplings (Fig. 7c and d), the total one being less variable than the 

CALIPSO one. It is then more questionable to study the inter-annual variability of clouds in 

summer from observations at this spatial resolution of 20x20 km
2
.  

 

5.2. Clouds natural variability in winter 
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The purpose of this section is to analyze the 8 years of observations and 23 years of simulation 

taking into account the model biases evaluated previously to try to estimate the natural variability of 

clouds and how much these respective datasets can be used i) to detect extremes and ii) as a referent 

period to detect possible trends. The simulation‘s full resolution (one profile per night extracted at 

00UTC for each grid-box) is used. Only winter is considered: actually Sect.5.1 showed that the 

inter-annual variability is better simulated in winter than in summer, and is less affected by the 

satellite sampling.  

Figure 8a shows the CFWRF+sim
T
 anomaly simulated profiles averaged over the Mediterranean Sea 

for every winter from 1990 (December 1989, January and February 1990) to 2011 (December 2010, 

January and February 2011) compared to winter mean 2007-2011 (blue profile in Fig. 5h; this 

period is used as it is the common period for observations and simulations, which is important when 

computing anomalies). Figure 8b is the same as Fig. 8a for observations for each winter with 

available observations from 2007 to 2013. The anomaly is compared to winter mean 2007-2011 

(pink profile in Fig. 5f). Fig. 8c and d are the same as Fig. 8a and b over the continent.  

Despite the model biases leading to an overestimate of high clouds and an underestimate of mid and 

low clouds and despite the biases due to satellite under-sampling in winter (cf. 5.1), the sign of 

observed anomalies are most of the time reproduced by the simulation during the 5 years and at the 

right altitudes: the 2008 strong negative anomaly of high clouds over both sea and continent, the 

2011 positive anomaly of high clouds over the sea and mid clouds over the continent and also the 

2010 strong positive anomaly signal of high clouds over both continent and sea that are detected 

with CALIPSO are also simulated by the model. Some observed anomalies are poorly simulated by 

the model, particularly over the continent. The obvious ones are: the positive anomaly of 2007 

observed at 8 km (Fig. 8.d) that is negative with the simulation (Fig. 8.c) and the almost null 

observed anomaly of 2009 around 8km is simulated as a strong positive anomaly. Also, the 

variability of the maximum altitude of the anomalies are most of the time well reproduced by the 

model (e.g. in 2010 over the continent, altitude max= 10km, 2009 low clouds altitude max = 2km) 

and sometimes not (altitude max of high clouds anomaly over the sea in 2007 = 12km for 

observations and 9km in the simulation). Some other particular anomalies are noticed over the 22 

years: e.g. the 1996
th

 high clouds signal but at a different altitude than in 2010 over the sea, the 

1991-1993 enhanced low clouds signal also over the sea, the 1994 high clouds signal over the 

continent.  

Some high cloud strong anomalies only appear over the continent (high clouds positive anomaly in 

1994) or over the sea (negative anomaly of low clouds in 2007) while others appear over both areas 

(2010 high clouds anomaly). This highlights the importance of the spatial distribution of clouds that 

is not very discussed in this paper because it cannot be seriously evaluated. However, the separation 

between sea and continent is useful.  

Winter 2010 shows a strong anomaly of high clouds occurrence, even when compared to the 22-

year-time series (Fig. 8a and c). The horizontal map of high cloud fraction of winter 2010 anomaly 

relative to the cloud fraction averaged over the 22 winters of the simulation is shown in Fig. 12 

(annex 3). As discussed by Cattiaux et al. (2010), winter 2010 is associated with a particularly cold 

season resulting from the persistence of the negative phase of the North Atlantic Oscillation (NAO
-

). During the negative phase of the NAO, storms bring moist air from the Atlantic into the 
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Mediterranean Sea and dry and cold air over northern Europe (Trigo et al. 2002) and cloud systems 

are frequent over the western part of the Mediterranean Basin (Chaboureau and Claud 2006): the 

signature of high clouds storm track over southern Europe and the Mediterranean Basin (CF 

anomaly around 5%) is noticeable in Fig. 12 (annex 3), as well as the advection of dry and cold air 

favoring clear sky (and hence negative anomaly of clouds) over Northern Europe (Trigo et al. 

2002). However, winter 2010 shows an even stronger cloud fraction anomaly over the eastern part 

of the domain where it reaches 9%. Deeper analysis of this winter in terms of interactions between 

clouds and dynamics is then needed but beyond the scope of this study. 

ERA-Interim reanalysis, which forces the simulation, contains the large-scale conditions which 

drive cloud anomalies: it is then rational that the simulation is able to reproduce these specific 

anomalies. It gives us confidence to use the complete time-period of this simulation to quantify the 

amplitude of cloud variability over two decades. It should allow determining how many years are 

needed to cover the effect of internal climate variability on cloud vertical profile, at present and 

without any external forcing. 

In Fig. 9a, the mean value of CF at 9.5 km (altitude where CF is maximal in 2010) is extracted each 

year over the Mediterranean Sea. It gives 22 values of CF9.5. The blue bars represent the standard 

deviation (STD) of these CF9.5 (y-axis) estimated by varying the number of years (x-axis): the first 

blue bar is the CF9.5 STD over 5 years (from 2007 to 2011), the second over 6 years (2006 to 2011 

for the simulation (blue axis)), and so on. Pink bars and pink axis are the same but for observations. 

Fig. 9b is the same as Fig. 9a but over the continent.  

When considering the same years for observations and simulation, the simulated inter-annual 

variability at this altitude is greater than the observed one for both continent and sea. This is 

consistent with results in Sect. 5.1. (Fig. 7b and 7f for high clouds). The interannual variability of 

cloud fraction at 9.5km is greater over the continent (≈ 4.5%) than over the sea (≈ 3.8%). Also, the 

variability is more dependent on the years considered over the continent than over the sea: STD of 

CF9.5 ranges from 3.4% to 4% over the sea and from 4.1% to 4.9% over the continent. We notice 

that over the continent the STD computed over 13 and more years is around 4.1%: it varies of 0.1% 

between 13 and 22 years, while it varies of 0.7% between 5 and 22 years. The STD of CF9.5 is less 

dependent on the number of years when computed over 13 and more years. Over the sea this 

statement is not valid: the variability of STD of CF9.5 stabilizes between 13-20 years (0.2% 

compared to 0.6%) but decreases significantly between 21 and 22 years (making the STD 

variability between 13 and 22 years around 0.5%).  

The blue dots are the winter 2010 CF9.5 anomaly computed relative to the mean CF9.5 averaged over 

different time periods as indicated by the blue axis, for the simulation. The pink dots are the same 

as the blue dots for observations. This winter 2010 specific anomaly is confirmed in Fig. 9, where 

both observations and simulation agree that 2010 is a particular winter, identifying a particular 

event in terms of cloud occurrence since the anomaly is greater than the corresponding STD. For 

observations, over both sea and continent, the CF9.5 anomaly in winter 2010 is greater than 1.5 

STD. It’s up to twice STD for the simulation over the sea, in particular for time periods more than 

10 years. The 2010 CF anomaly is less marked over the continent than over the sea with the 

simulation (Fig. 9b).  

This takes us back to the question of spatial distribution that is not very discussed in this paper and 

that is necessary to understand some processes. Why the anomaly is more marked over the sea? 

Which feedbacks does this imply? Also, it appears that even if the simulation captures the anomaly, 
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its intensity against the natural variability keeps uncertain despite we consider a winter nighttime 

situation where most of variability is driven by large scale. As discussed by Hawkins and Sutton 

(2009), internal variability and model uncertainties are strong. However, this study paves the way 

for a better assessment of clouds trends.  

 

Conclusion 
 

The goal of this study was to characterize the nighttime cloud vertical profile variability over 

Europe. Actually, analyzing the behavior of the seasonal and inter-annual vertical structure of 

clouds over the Euro-Mediterranean region is necessary to understand some climate anomalies that 

are not entirely explained by large scale dynamics.   

We used CALIPSO-GOCCP observations and one WRF/MedCordex simulation that is nudged 

towards the reanalysis ERA-interim to reduce the biases due to dynamical effects. As the CALIPSO 

footprint has a small swath (the lidar essentially documents a curtain), it under-samples the area, 

which can impact the study. Hence, we first estimated the bias on the cloud fraction profile due to 

CALIPSO under-sampling in comparing simulated cloud profiles under the satellite flight track 

with simulated cloud profiles over the entire area. This comparison shows that biases on cloud 

fraction profiles due to CALIPSO under-sampling mainly depend on: i) clouds occurrence, ii) 

clouds spatial distribution and iii) clouds temporal variability. In particular, the bias can be non-

negligible during fall and summer seasons, when convective clouds are more frequent than during 

the rest of the year. Nevertheless, the detailed lidar height-intensity histograms (SR(z)) show that 

the effect of under-sampling mostly occurs in the non-cloudy bins. However, this assessment is 

based on simulation, which does not properly simulate cloud properties. As a consequence, in 

reality, the actual bias due to under-sampling might be different of the one estimated here. 

Combining the sampling errors estimated by the simulation and the model biases, an estimation of 

the actual sampling biases is presented in Table 3. The computation method is presented in Annex 

4. Actual errors of sampling averaged over the seasons are shown to be smaller than 1% in average 

in terms of cloud fraction while the relative errors estimated are 12% for low clouds, 25% for mid 

clouds and 7% for high clouds. These values are comparable to the ones estimated by the model. 

These values can be larger for some levels (16% for high clouds, 19% for low clouds and up to 35% 

for mid clouds).  

Then we addressed the three following questions in the current paper: (1) What is the seasonal 

variability of the cloud vertical distribution over Euro-Mediterranean area? (2) What is its inter-

annual variability? (3) Are simulations able to reproduce the amplitude of these variabilities?  

1) The seasonal variability of the cloud vertical distribution over Euro-Mediterranean area has been 

documented using 8 years of CALIPSO observations during nighttime. It results that clouds are 

more frequent (around 2% more clouds) over the continent than over the sea. This is probably 

linked to the geographical position of the Mediterranean as a transition region between Northern 

fluxes that are wet and cool and African fluxes that are dry and hot (Mariotti et al. 2015). Cheruy 

and Aires (2009) show that 70% of clouds population over the Euro-Mediterranean area is whether 
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frontal (ascending large scale motions), stratocumulus or shallow cumulus (subsiding motions and 

near-surface instability) clouds. They also show that frontal and stratocumulus clouds are frequent 

over land while shallow cumulus clouds are frequent over both land and sea. Also, complex 

topography over land, particularly mountains, are favorable to the formation of cloud systems.  

But the clouds are less variable from one season to another over the continent (less than 50% 

relative variability) than over the sea (relative variability reaches 100% in low levels). Besides, high 

clouds occurrence is shown (with observations) to be equivalent to low clouds occurrence in 

summer and winter while mid clouds are around 5% smaller in terms of cloud fraction.  

2) The cloud inter-annual variability is linked to the large scale circulation generating intra-seasonal 

variability and spatial distribution that are not discussed in this paper. Nevertheless, the eight years 

of CALIPSO observations show that winter inter-annual variability is around 4% for high clouds 

and 1% for low and mid clouds. Boé and Terray (2014) showed that cloud cover in 2031-2050 is 

expected to decrease by 3% over southern Europe and Mediterranean Sea when compared to 1961-

1990. This decrease is within the range of the inter-annual variability of observed cloud fraction and 

weaker than the one simulated by this model and might not be totally associated to climate change. 

3) Then we evaluated clouds vertical distribution in the WRF/MedCordex simulation. Comparisons 

between the observations and the “model+lidar simulator” outputs showed that the model 

overestimates the high clouds (20% more cloud fraction) and underestimates the mid and low 

clouds (5% less cloud fraction). This seems to be a persistent feature in models over Europe, which 

does not depend on spatial and temporal resolution of the model nor the model type (e.g Chiriaco et 

al. 2006 and Chaboureau et al. 2002 for mesoscale models; Cheruy et al. 2013 for GCMs, Cesana 

and Chepfer 2012, Nam et al. , 2012; Tsushima et al. 2013). This default was pointed out using case 

studies observations (ground base sites and field campaigns) in the previous studies, and it is 

confirmed here using eight years of satellite observations by active sensors. As mentioned by 

Hawkins and Sutton (2009), there is room to reduce model uncertainty, in particular by improving 

physical parameterizations leading to this wrong vertical distribution of cloud layers. Despite these 

biases, the model is able to simulate realistic seasonal cycle. 

Regarding the inter-annual variability in winter, the model simulates realistic inter-annual 

variability of spatially averaged CF in winter that is overestimated for high clouds (up to twice 

larger than observations for high clouds). The range of variability of CF in the simulation varies 

sometimes at different altitudes and with different intensity from the observations, particularly in 

summer. This is part of the model uncertainty that might be more complicated to reduce as it is also 

associated to clouds feedback.    
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Table Caption 

Table 1: Definition of the datasets used for the study. Columns define the sampling method. Lines 

stand for the product used. SR is the scattering ratio measured by the lidar (annex 1) and CF is the 

percentage of clouds per gridbox. 

Table 2: Maximal differences (i.e. absolute – “abs.” – errors) between simulated cloud fractions 

extracted with full resolution and simulated cloud fraction extracted with CALIPSO sampling 

[CFWRF+sim (z) – CFWRF+sim
T
 (z)] for high, mid and low clouds. Relative (“rel.”) errors are computed 

as follow: |
CF WRF+sim(z)−CF WRF+sim

T (z)

CF WRF+sim
T  (z)

| × 100  and represent the average value of the layer (low, 

mid, or high). CFWRF+sim (z) and CFWRF+sim
T
 (z) are averaged over 2006-2011 by seasons (columns). 

Table 3: Estimation of the sampling errors in average (over the years and spatially) considering the 

sampling estimation evaluated by the simulation and the average model biases. “Avg” stands for 

errors estimated in average over the layer (low, mid or high) while “max” stands for the maximal 

error detected over one level. α values are the results of section 4.1.1. while β values are the results 

of section 3. 

Table 4: Computing model biases over continent (α = 
𝐶𝐹𝑊𝑅𝐹+𝑠𝑖𝑚(𝑧)

 𝐶𝐹𝐺𝑂𝐶𝐶𝑃(𝑧)
 ) for low clouds (1st row), mid 

clouds (2
nd

 row) and high clouds (3
rd

 row) by testing different undersampling (test 1 means we 

extract 1 profile over 20 and test 8 means we extract all the profiles). 
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Figure caption 

Fig.1 Total area of study with an illustration of the number of CALIPSO overpass in each 20×20 

km
2
 grid-box during one season (here JJA 2008) 

Fig.2 Example of a CALIPSO track in 2009/01/19 during night, around 5°E longitude. (a) SR (z) 

observed by CALIOP lidar; (b) the total condensed water Q(z) simulated by WRF; (c) SR(z) 

simulated by WRF using COSP lidar simulator 

Fig.3 Simulated cloud vertical profiles cumulated over the entire area of study and averaged over 

2006-2011. (a) Summer (JJA), (b) fall (SON), (c) winter (DJF), (d) spring (MAM). Red profiles 

correspond to simulation with the sampling that follows CALIPSO tracks (CFWRF+sim(z) and black 

profiles are for the entire simulation sampling (CFWRF+sim
T
(z)) ; For each of the subplots, around 

4.10
5
 profiles have been used to construct the red profiles while 2.10

6
 profiles have been used to 

construct the black ones. 

Fig.4 SR(z) histograms cumulated from 2006/06 to 2011/12 for simulation: (a) SR(z) simulation 

extracted following CALIPSO sampling SRWRF+sim(z) in logarithmic scale; (b) same as (a) 

following WRF sampling SRWRF+sim(z); (c) is (a)-(b); (d) same as (c) only for summers; (e) fall; (f) 

winter; (g) spring. Colorbars are percentage of the normalized occurrence at each level (the sum of 

one line is 100%). The vertical black lines represent the SR = 5 threshold for cloud detection 

Fig.5 Seasonal variability of observed and simulated cloud fraction profiles. (a) Mean cloud 

fraction profile on 2006-2011 for the simulation (blue) and observations (pink) horizontally 

averaged over the continent; the shades represent the envelope of the four seasons averaged 

profiles; (b) same as (a) over the sea; (c) Envelope of the seasonal anomaly computed relative to the 

mean cloud fraction profile over the continent in the simulation (blue shade) in the observations 

(pink shade); (d) same as (c) over the sea; (e) Mean cloud fraction profile on 2006-2011 for each 

season for observations horizontally averaged over the continent; (f) same as (e) over the sea; (g) 

same as (e) for simulated profiles; (h) same as (g) over the sea. In (e) to (h), blue is for winter, green 

is for spring, red is for summer, and light blue is for fall 

Fig.6 Same as Fig. 4a for observations and simulation in CALIPSO sampling. First column is for 

observations SRGOCCP(z), and second column is for the simulation SRWRF+sim(z). (a) and (b) are for 

winter, (c) and (d) are for spring, (e) and (f) are for summer, (g) and (h) are for fall. Black bars are 

for the threshold of cloud detection (SR =5). Colorbar is in logarithmic scale   

Fig.7 Inter-annual standard deviation of averaged cloud fraction profiles from 2006 to 2011. (a) For 

winter in the continent; (b) winter in the sea; (c) summer in continent; (d) summer in sea. Pink 

shade is for observations, blue are for simulation under CALIPSO sampling, and the black line for 

the simulation in the full sampling. (e) The shade represents -/+ the envelope of the standard 

deviation shown in (a). The blue line is the maximal anomaly values for the simulation. Pink lines 

are the same as blue lines for observations. (f), (g) and (h) are the same as (e) for winter in the sea, 

summer in the continent and (d) summer in the sea 

Fig.8 CF winter anomaly compared to mean 2007-2011 for different years and altitudes, spatially 
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averaged (a) over the Mediterranean Sea for the simulation from 1989 to 2011; (b) over the 

Mediterranean Sea for observations from 2007 to 2013; (c) and (d) same as (a)and (b) over the 

continent 

Fig.9 (a) Standard deviation of the simulated CF value at z = 9.5 km (CF9.5) computed over the 

Mediterranean Sea for different number of winters (blue bars). The blue x-axis explains the time 

period associated to the number of years on which these standard deviations were computed (e.g. 

the first blue bar is the standard deviation computed over 5 years of simulation and corresponds to 

the winters 2007 to 2011). The pink bars and pink x-axis are the same as blue bars and blue x-axis 

but for observations. The blue dots are the CF9.5 winter 2010 anomalies relative to the average CF9.5 

computed over the different time periods. Pink dots are the same as blue dots for observations.  (b) 

same as (a) over the continent  

Fig.10 Two instantaneous observed SR vertical profiles (blue around [5°E; 47°N] and red around 

[5°E; 43°N]) in 2009/01/19 at night, and vertical black line represents the SR = 5 threshold for 

cloud detection. Red box in (a) represents the Mediterranean Sea area while the blue box is for 

Europe area 

Fig.11 Winter cloud fraction maps (CFWRF
T
: cloud fraction computed from the model without lidar 

simulator) averaged from 2006 to 2011 for simulation low clouds (a), mid-clouds (b) and high 

clouds (c).  d, e and f are the same but for summer 

Fig.12 Winter 2010 high clouds anomaly computed with CFWRF+sim
T
 relative to the average high 

cloud map of winters from 1990 to 2011 
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CALIPSO sampling: using only 

grid-boxes along the satellite 

track 

WRF sampling: using all the 

domain grid-boxes 

GOCCP 

observations  

06/2006 - 

12/2011 

SRGOCCP (z) 

CFGOCCP (z) 

- 

WRF simulation 

+ COSP 

simulator 

06/2006 - 

12/2011 

SRWRF+sim (z) 

CFWRF+sim (z) 

SRWRF+sim
T
 (z) 

CFWRF+sim
T

 (z) 

Table 1: Definition of the datasets used for the study. Columns define the sampling method. Lines 

stand for the product used. SR is the scattering ratio measured by the lidar (annex 1) and CF is the 

percentage of clouds per gridbox. 
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 Summer Fall Winter Spring 

Low clouds 

(7 levels from the ground to 3.2 

km) 

Maximal abs. 

errors 

+ 0.18 

%  
+ 0.25 

%  

+ 0.75 

%  

+ 0.14 

%  

rel. errors 11% 

6% 8 % 8 % 

Mid clouds 

(7 levels from 3.2 to 6.5 km) 

Maximal abs. 

errors - 0.05 % - 0.28 %  - 1.5 %  - 0.57 % 

rel. errors 

11 % 7 % 13 % 9 % 

High clouds 

(13 levels from 6.5 km to 13 km) 

Maximal abs. 

errors - 3.2 % - 2.6 %  + 2.0 % + 1.5 % 

rel. errors 

21 % 9 % 5 % 7 % 

Table 2: Maximal differences (i.e. absolute – “abs.” – errors) between simulated cloud fractions 

extracted with full resolution and simulated cloud fraction extracted with CALIPSO sampling 

[CFWRF+sim (z) – CFWRF+sim
T
 (z)] for high, mid and low clouds. Relative (“rel.”) errors are computed 

as follow: |
𝐶𝐹 𝑊𝑅𝐹+𝑠𝑖𝑚(𝑧)−𝐶𝐹 𝑊𝑅𝐹+𝑠𝑖𝑚

𝑇 (𝑧)

𝐶𝐹 𝑊𝑅𝐹+𝑠𝑖𝑚
𝑇  (𝑧)

| × 100  and represent the average value of the layer (low, 

mid, or high). CFWRF+sim (z) and CFWRF+sim
T
 (z) are averaged over 2006-2011 by seasons (columns).  
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 CF Relative 

model bias  

α=
𝐶𝐹𝑊𝑅𝐹+𝑠𝑖𝑚

𝐶𝐹𝐺𝑂𝐶𝐶𝑃
 

CALIPSO undersampling error 

estimated by simulated cloud 

fraction 

β = |𝐶𝐹𝑊𝑅𝐹+𝑠𝑖𝑚 −  𝐶𝐹𝑊𝑅𝐹+𝑠𝑖𝑚
𝑇 |  

ε= 
𝛽

𝛼
 

Low 

clouds 

0.36 Avg=0.15% ; max=0.33% Avg=0.4% ; 

max=0.9% 

Mid 

clouds 

0.43 Avg=0.4% ; max=0.6% Avg=0.9% ; 

max=1.4% 

High 

clouds 

2.32 Avg=1.4% ; max=2.35% Avg=0.6% ; max=1% 

Table 3: Estimation of the sampling errors in average (over the years and spatially) considering the 

sampling estimation evaluated by the simulation and the average model biases. “Avg” stands for 

errors estimated in average over the layer (low, mid or high) while “max” stands for the maximal 

error detected over one level. α values are the results of section 4.1.1. while β values are the results 

of section 3. 
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Fig.1 Total area of study with an illustration of the number of CALIPSO overpass in each 20×20 

km
2
 grid-box during one season (here JJA 2008) 
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Fig.2 Example of a CALIPSO track in 2009/01/19 during night, around 5°E longitude. (a) SR (z) 

observed by CALIOP lidar; (b) the total condensed water Q(z) simulated by WRF; (c) SR(z) 

simulated by WRF using COSP lidar simulator 
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Fig.3 Simulated cloud vertical profiles cumulated over the entire area of study and averaged over 

2006-2011. (a) Summer (JJA), (b) fall (SON), (c) winter (DJF), (d) spring (MAM). Red profiles 

correspond to simulation with the sampling that follows CALIPSO tracks (CFWRF+sim(z)) and black 

profiles are for the entire simulation sampling (CFWRF+sim
T
(z)) ; For each of the subplots, around 

5.10
4
 profiles have been used to construct the red profiles while 2.10

6
 profiles have been used to 

construct the black ones. 
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Fig.4 SR(z) histograms cumulated from 2006/06 to 2011/12 for simulation: (a) SR(z) simulation 

extracted following CALIPSO sampling SRWRF+sim(z) in logarithmic scale; (b) same as (a) 

following WRF sampling SRWRF+sim(z); (c) is (a)-(b); (d) same as (c) only for summers; (e) fall; (f) 

winter; (g) spring. Colorbars are percentage of the normalized occurrence at each level (the sum of 

one line is 100%). The vertical black lines represent the SR = 5 threshold for cloud detection  
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Fig.5 Seasonal variability of observed and simulated cloud fraction profiles. (a) Mean cloud 

fraction profile on 2006-2011 for the simulation (blue) and observations (pink) horizontally 

averaged over the continent; the shades represent the envelope of the four seasons averaged 

profiles; (b) same as (a) over the sea; (c) Envelope of the seasonal anomaly computed relative to the 

mean cloud fraction profile over the continent in the simulation (blue shade) in the observations 

(pink shade); (d) same as (c) over the sea; (e) Mean cloud fraction profile on 2006-2011 for each 

season for observations horizontally averaged over the continent; (f) same as (e) over the sea; (g) 

same as (e) for simulated profiles; (h) same as (g) over the sea. In (e) to (h), blue is for winter, green 

is for spring, red is for summer, and light blue is for fall  



Publication dans Climate Dynamics (2016) 

221 

 

  

Fig.6 Same as Fig. 4a for observations and simulation in CALIPSO sampling. First column is for 

observations SRGOCCP(z), and second column is for the simulation SRWRF+sim(z). (a) and (b) are for 

winter, (c) and (d) are for spring, (e) and (f) are for summer, (g) and (h) are for fall. Black bars are 

for the threshold of cloud detection (SR =5). Colorbar is in logarithmic scale   
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Fig.7 Inter-annual standard deviation of averaged cloud fraction profiles from 2006 to 2011. (a) For 

winter in the continent; (b) winter in the sea; (c) summer in continent; (d) summer in sea. Pink 

shade is for observations, blue are for simulation under CALIPSO sampling, and the black line for 

the simulation in the full sampling. (e) The shade represents -/+ the envelope of the standard 

deviation shown in (a). The blue line is the maximal anomaly values for the simulation. Pink lines 

are the same as blue lines for observations. (f), (g) and (h) are the same as (e) for winter in the sea, 

summer in the continent and (d) summer in the sea  
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Fig.8 CF winter anomaly compared to mean 2007-2011 for different years and altitudes, spatially 

averaged (a) over the Mediterranean Sea for the simulation from 1989 to 2011; (b) over the 

Mediterranean Sea for observations from 2007 to 2013; (c) and (d) same as (a)and (b) over the 

continent 
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Fig.9 (a) Standard deviation of the simulated CF value at z = 9.5 km (CF9.5) computed over the 

Mediterranean Sea for different number of winters (blue bars). The blue x-axis explains the time 

period associated to the number of years on which these standard deviations were computed (e.g. 

the first blue bar is the standard deviation computed over 5 years of simulation and corresponds to 

the winters 2007 to 2011). The pink bars and pink x-axis are the same as blue bars and blue x-axis 

but for observations. The blue dots are the CF9.5 winter 2010 anomalies relative to the average CF9.5 

computed over the different time periods. Pink dots are the same as blue dots for observations.  (b) 

same as (a) over the continent  
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Annex 1: Lidar equation 

The scattering ratio SR is given by (1): 

𝑆𝑅(𝑧) =
𝐴𝑇𝐵𝑡𝑜𝑡(𝑧)

𝐴𝑇𝐵𝑚𝑜𝑙(𝑧)
  (1) 

Where 𝐴𝑇𝐵𝑡𝑜𝑡 and 𝐴𝑇𝐵𝑚𝑜𝑙 are respectively the attenuated backscattered signals for particles and 

molecules and for molecules only and are given by (2) and (3):  

𝐴𝑇𝐵𝑡𝑜𝑡(𝑧)  =  (𝛽𝑠𝑐𝑎,𝑝𝑎𝑟𝑡(𝑧)  +  𝛽𝑠𝑐𝑎,𝑚𝑜𝑙(𝑧)). 𝑒
−2𝜂 ∫ (𝛼𝑠𝑐𝑎,𝑝𝑎𝑟𝑡(𝑧) + 𝛼𝑠𝑐𝑎,𝑚𝑜𝑙(𝑧)).𝑑𝑧

𝑧
𝑧𝑇𝑂𝐴  (2) 

𝐴𝑇𝐵𝑚𝑜𝑙(𝑧)  =   𝛽𝑠𝑐𝑎,𝑚𝑜𝑙(𝑧). 𝑒
−2𝜂 ∫  𝛼𝑠𝑐𝑎,𝑚𝑜𝑙(𝑧).𝑑𝑧

𝑧
𝑧𝑇𝑂𝐴  (3) 

ATBmol and ATBtot products are averaged vertically to obtain SR over 40 layers (Chepfer et al. 2008 

and 2010).  

βsca,part, βsca,mol are lidar backscatter coefficients (m
-1

 sr
-1

) and αsca,part and αsca,mol attenuation 

coefficients (m
-1

) for particles (clouds, aerosols) and molecules. η is a multiple scattering coefficient 

that depends both on lidar characteristics and size, shape and density of particles. It is about 0.7 for 

CALIPSO (Winker et al., 2003; Chepfer et al., 2008).  

 

Fig.10: Two instantaneous observed SR vertical profiles (blue around [5°E; 47°N] and red around 

[5°E; 43°N]) in 2009/01/19 at night. The vertical black line represents the SR = 5 threshold for 

cloud detection.  

Figure 10 illustrates two instantaneous SR profiles to help understand what a lidar signal looks like 

and how cloud detection is computed in this study. Above 10 km, SR(z) is around 1, indicating 

clear sky for both profiles. High clouds are detected in both profiles between 8 km and 10 km: 

SR(z) of the blue profile reaches the value of 8 and while SR(z) of the red one goes up to 22. The 

magnitude of SR(z) depends on the cloud optical thickness from the Top Of Atmosphere (TOA) to 

the level z and the cloud microphysical properties such as the size of the particle or its shape.  While 

the signal is fully attenuated for the red profile below 8 km (SR(z) is almost zero), the blue profile 

still detects low clouds around 2 km. 

 

 

 

 

 



Publication dans Climate Dynamics (2016) 

226 

 

Annex 2: Simulated cloud fraction maps 

 
Fig.11 Winter cloud fraction maps (cloud fraction computed from the model without lidar 

simulator) averaged from 2006 to 2011 for simulation low clouds (a), mid-clouds (b) and high 

clouds (c).  d, e and f are the same but for summer 

Fig.11 shows that: for high clouds, a north-south gradient exists in winter with about 10% of clouds 

over North Africa and more than 50% above continental Europe, while in summer, this gradient is 

north-west/south-east, with almost no high clouds over Turkish and eastern part of Mediterranean 

basin. In winter, most mid and low clouds occur above the north-eastern part of Europe. In summer, 

very few mid and low clouds are simulated and they are mostly induced by orography. 
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Annex 3: Simulated winter 2010 high clouds anomaly  

 

Fig12 Winter 2010 high clouds anomaly computed with CFWRF+sim
T
 relative to the average high 

cloud map of winters from 1990 to 2011 
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Annex 4: CALIPSO undersampling and model biases 

The CALIPSO undersampling error estimation from observed cloud fraction profiles is defined as: 

ε (z)=|𝐶𝐹𝐺𝑂𝐶𝐶𝑃(𝑧) − 𝐶𝐹𝐺𝑂𝐶𝐶𝑃
𝑇 (𝑧)|with 𝐶𝐹𝐺𝑂𝐶𝐶𝑃

𝑇 (𝑧) a theoretical cloud fraction that we would have 

with a complete sampling (observations over all the grid-boxes every 00UTC). 

We define α(z) as the relative model bias, so 𝛼 (𝑧) =  
 𝐶𝐹𝑊𝑅𝐹+𝑠𝑖𝑚(𝑧)

𝐶𝐹𝐺𝑂𝐶𝐶𝑃(𝑧)
   

We used a set of different samplings to test if α(z) can be considered as constant, i.e independent of 

the number of profiles in the sampling. To do that, since we need both observations and simulation 

to test this hypothesis, we reduced the CALIPSO sampling using only 1 profile over 2 (test 7), 1 

over 3 (test 6), and so on down to one profile over 20. Table 4 presents the results of these tests and 

indicates the α values for low, mid and high clouds. This shows that if the number of profiles 

become greater than 1/15 of the CALIPSO sampling, α(z) can be considered as nearly constant.  

We deduce that: 𝛼 (𝑧) =  
 𝐶𝐹𝑊𝑅𝐹+𝑠𝑖𝑚

𝑇 (𝑧)

𝐶𝐹𝐺𝑂𝐶𝐶𝑃
𝑇 (𝑧)

   

and ε (z) can be written as  𝜀 =
|𝐶𝐹𝑊𝑅𝐹+𝑠𝑖𝑚(𝑧)−𝐶𝐹𝑊𝑅𝐹+𝑠𝑖𝑚

𝑇 (𝑧)| 

𝛼 (𝑧)
 = 

𝛽(𝑧)

 𝛼(𝑧)
 with β(z) defined as the error of 

undersampling estimated by the simulation. 

Sampling  Test 1 :  

1 /20 

Test 2 : 

1/15 

Test 3 : 

1/10 

Test 4 : 

1 /5 

Test 5 : 

1/4 

Test 6 : 

1/3 

Test 7 : 

1/2 

Test 8 : 

1/1 

low 0.29 0.43 0.38 0.38 0.4 0.36 0.37 0.36 

mid 0.5100 0.4700 0.4000 0.4000 0.4200 0.4200 0.4300 0.4300 

high 7.9400 2.3300 2.4000 2.1900 2.3300 2.3500 2.3300 2.3200 

Table 4: computing model biases over continent (α = 
𝐶𝐹𝑊𝑅𝐹+𝑠𝑖𝑚(𝑧)

 𝐶𝐹𝐺𝑂𝐶𝐶𝑃(𝑧)
 ) for low clouds (1st row), mid 

clouds (2
nd

 row) and high clouds (3
rd

 row) by testing different samplings (test 1 means we extract 1 

profile over 20 and test 8 means we extract all the profiles).  

 

 



 

 

 

 

Titre : La variabilité des nuages et son rôle sur le climat en Europe: Télédétection et simulation 

régionale 

Mots clés : nuages, climat, observations satellite, simulation régionale  

Résumé : Le climat Européen est modulé au 

premier ordre par la dynamique 

atmosphérique de grande échelle telle que les 

flux Atlantiques, polaires et sahariens. Du fait 

de la variabilité géographique de la zone, les 

processus méso-échelles y sont clé. Pour tenir 

compte de ces processus et comprendre leur 

évolution, en particulier dans un contexte de 

changement climatique, la modélisation 

régionale est donc nécessaire. Mais ces 

simulations présentent d’importantes 

dispersions dans la représentation des flux 

radiatifs et des interactions surface-

atmosphère, ce qui ralentit notre 

compréhension du climat actuel et réduit la 

fiabilité des projections futures. Ces 

dispersions sont fortement liées à de grandes 

incertitudes dans la simulation des nuages. 

Dans cette thèse, le rôle des nuages dans la 

variabilité du climat européen est analysé en 

utilisant des observations de l’A-Train et des 

simulations régionales sur plusieurs années. 

Le lidar à bord du satellite CALIPSO fournit 

une description verticale de l’atmosphère, une 

composante nécessaire pour caractériser les 

propriétés microphysiques et macro-

physiques des nuages. Les variabilités 

saisonnière et interannuelle des profils lidar 

sur l’Europe-Méditerranée ont été étudiées 

afin d’enrichir une documentation jusque-là 

limitée des nuages sur la région. 

Cela a permis, en utilisant un simulateur lidar 

(COSP), d’évaluer la représentation des 

nuages dans une simulation régionale réalisée 

avec le modèle WRF dans le cadre des 

programmes Hymex/MedCordex. Cette 

évaluation a montré de forts biais dans 

l’occurrence nuageuse mais une variabilité 

interannuelle cohérente avec les observations 

en particulier en hiver. Cependant, l'analyse de 

l'hiver particulièrement doux de 2007 montre 

que les processus, impliquant notamment les 

nuages, contribuant à l’anomalie chaude ne 

sont pas les mêmes dans la simulation que 

dans les observations. Les observations de 

CERES (flux radiatifs) et de CALIPSO 

montrent que pour ce cas, il existe un fort 

déficit de nuages sur l’est de l’Europe, 

responsable d’une anomalie positive du flux 

solaire descendant alors que dans la simulation 

l’anomalie de température est associée à un 

déficit d’albédo de surface sur l’est de 

l’Europe. Enfin, la question de la variabilité de 

la représentation des flux radiatifs dans les 

modèles et le rôle des nuages dans les biais de 

flux radiatifs a été abordée en comparant 

différentes simulations avec les observations 

de l’observatoire du SIRTA, plus fiables que 

les données satellites pour estimer les flux de 

surface. 
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Title : Clouds variability and its role on the European climate: remote-sensing and regional 

simulation 

Keywords : clouds, climate, satellite observations, regional simulation  

Abstract: The European climate is driven by 

large-scale atmospheric dynamics, as the 

north Atlantic, Polar and African fluxes. To 

better understand the evolution of the 

European climate in a changing climate, it is 

necessary to use regional climate simulations 

that take into account mesoscale processes 

which contribute a lot to the climate 

variability over the region because of its 

geographical particularities. However, the 

large spread between different regional 

simulations in the representation of radiative 

fluxes and surface–atmosphere interactions 

slows down our understanding of the natural 

climate variability and reduces the accuracy 

of future climate projections over the region. 

This spread is highly associated to large 

biases in clouds representation in the models. 

In this thesis, clouds role on the European 

climate is analyzed using A-train observations 

and regional simulations over several years. 

CALIPSO’s lidar provides the vertical 

structure of the atmosphere, an important 

dimension to characterize the microphysical 

and macro-physical properties of clouds. 

Seasonal and inter-annual variabilities of the 

lidar profiles over the Euro-Mediterranean 

have been characterized in order to enhance 

the documentation of clouds over the region. 

 

This allowed the evaluation of clouds in a 

regional climate simulation performed with the 

WRF model in the frame of Hymex/MedCordex 

programs. The existing lidar simulator COSP 

has been adapted to this simulation to allow a 

comprehensive comparison between 

CALIPSO's observations and model outputs. 

This evaluation shows strong biases in the 

simulation of clouds occurrence but a consistent 

behavior of clouds inter-annual variability in 

winter. However, the analysis of the particularly 

warm winter of 2007 shows that the processes, 

implying clouds, that contributed to the 

warming are not the same in the simulation and 

in the observations. CERES (radiative fluxes) 

and CALIPSO observations show that this 

winter is associated to a lack of clouds over 

Eastern Europe which induced a positive 

anomaly of incoming solar fluxes at the surface. 

However, the simulation shows that the 

temperature anomaly is linked to a weak surface 

albedo over eastern-Europe. The representation 

of radiative fluxes in different simulations is 

then assessed with in-situ observations over 

SIRTA observatory. The errors in the different 

simulations are estimated and linked to cloud 

biases showing significant correlation.    

 

 

 

 

 

 

 


