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Titre : Role de la vapeur d’eau dans le cycle hydrologique en Arctique
Mots clés : vapeur d’eau, Arctique, changement climatique, incertitudes, tendances

Résumé : La vapeur d'eau atmosphérique joue un rdle clé dans le budget radiatif en Arctique, le cycle
hydrologique et donc le climat. Mais sa mesure avec une précision reste un défi. La vapeur d'eau en
Arctique se caractérise par une variabilité spatiale et temporelle qui n'est pas complétement comprise.
Sa colonne atmosphérique totale intégrée (TCWV) est étudiée dans cette these. Trois méthodes de
mesures de la TCWYV a distance sont testées et validées pour la région polaire. Cela inclut les mesures
de TCWYV aux bandes NIR/VIS/IR par les capteurs MODIS, SCIAMACHY, et AIRS embarqués sur
satellites. Le cycle saisonnier de la TCWV a 19 stations polaires de référence est examiné suite a
l'effet de la latitude, de la longitude en plus de l'effet continental/océanique. Les mesures utilisées ont
été validées aux trois stations polaires via la comparaison a une base de données référentielle de
TCWYV convertis de retards de signaux GPS basés au sol. Les incertitudes et limites de mesures
satellitaires sont évaluées par saison et par mois. Particuliérement, nous avons étudi¢ I’effet de la
présence de nuages sur les mesures des TCWYV par satellites. Dans le NIR et dans le VIS, les mesures
subissent une sensibilit¢ accrue a la présence de nuages aux latitudes hautes en été. En plus,
I’estimation de I’albédo est toujours un défi aux modeles d’inversion de la TCWYV, surtout en
présence de neige en régions cultivées. Suite aux résultats de la validation, la distribution et les
tendances saisonniéres de la TCWV au-dessus de toute 1'Arctique ont été évaluées via MODIS. Les
tendances et anomalies accrues sont discutées principalement en réponse aux changements observés
en Arctique au cours des 2001-2015 années, celles qui concernent la végétation, la couverture de
neige, et la glace de mer. Les tendances accrues de la TCWV peuvent étre liées a I’augmentation
locale de surfaces vertes relatives a la neige pendant les saisons transitoires. Des tendances
augmentées de la TCWV ¢étaient observables par MODIS, forcées par le réchauffement estival local
pendant les vagues de chaleurs au temps de ciels clairs. Un déclin dramatique de la glace de mer prés
des cotes Sibériennes et de la cote du Beaufort a entrainé une augmentation locale observée de la
TCWV en début d’automne. Une phase de réchauffement au niveau de ’archipel du Svalbard,
persistant en toutes saisons sauf 1’été, a entrainé également des quantités supplémentaires de la
TCWYV. La détection et justification de tendances sont des taches toujours loin d’étre accomplies. Les
mesures en Arctique sont toujours en question, les mesures de la TCWV au-dessus de surfaces vertes
en hiver, ou a travers du ciel nuageux en été sont des défis majeurs.
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Title : Role of the water vapor in the hydrological cycle on the Arctic
Keywords : Water vapor, Arctic, climate change, uncertainties, trends

Abstract: Atmospheric water vapour plays a key role in the Arctic radiation budget,
hydrological cycle and hence climate, but its measurement with high accuracy remains an
important challenge. Arctic water vapor is characterized by a spatial and temporal variability
which is not completely understood yet. Its mass integrated in the atmospheric column
(TCWYV) is studied in this thesis. TCWYV seasonal cycle at 18 polar stations is examined
following the effect of latitude, longitude in addition to the continental effect. The
measurements used in this thesis were validated at three polar stations, the satellites
measurements of TCWYV in the NIR/VIS/IR bands by MODIS/ SCIAMACHY/ AIRS sensors
are compared to those obtained from ground based GPS signals delay. Their uncertainties
and limitations are evaluated in season and month scales especially their sensitivities to the
clouds presence. In NIR and VIS, the measurements undergo increased sensitivity to the
presence of clouds at high latitudes in summer. In addition, albedo estimation is still a
challenge to their TCWV inversion models, especially where canopies are snow-covered.
Following the validation results, the distribution and seasonal trends of the TCWV over the
entire Arctic was assessed via MODIS. Trends and anomalies are discussed mainly in
response to changes in the Arctic vegetation, snow cover, and sea ice during 2001-2015.
Increased trends in TCWV may be related to local increase of vegetated areas coincidently to
snow cover decrease during transient seasons. Increased trends in TCWV were observed by
MODIS, forced by local summer warming from many warm waves. A dramatic decline in
sea ice near the Siberian and Beaufort coasts led to an observed local increase in TCWV in
early fall. A warm-up phase in the Svalbard archipelago, persisting in all seasons except
summer, also resulted in additional quantities of TCWV. The detection and justification of
trends is a task still far from being accomplished. Arctic TCWV measurements are in
question, TCWV measurements over green areas in winter, or through cloudy skies in
summer are the major challenges.
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NASA: National Aeronautics and Space Administration
NCDC: National Climate Data Center

NCEP/NCAR: National Centers of Environmental
Atmospheric Research re-analysis.

OHP: Observatoire de Haute Province

OVSQ: Observatoire de Versailles Saint-Quentin
PNA: Pacific North American Oscillation

PSC;: Polar Stratospheric Clouds

PW: Preceiptable Water

RAM: the Ny-Alesund Microwave Radiometer

RTA: Radiative Transfer Algorithm

Prediction/National Center of

SCIAMACHY: Scanning Imaging Absorption spectrometer for Atmospheric

CHartographY

SEM: Standard Error of Mean

VLBI: Very Long Baseline Interferometry
ZHD: Zenithal Hydrostatic Delay

ZTD: Zenithal Total Delay

ZWD: Zenithal Wet Delay
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Introductions

Introduction Générale

Sur Terre, l'eau est impliquée « dans ses trois phases » pour maintenir 1'équilibre
thermodynamique et les échanges d’énergie entre la surface terrestre et les enveloppes
gazeuses. Cet échange assure une température moyenne générale positive a sa surface

pour la rendre habitable.

La vapeur d’eau, malgré ses faibles quantités dans I’atmosphére « par rapport aux autres
gaz », joue un role clé dans le bilan radiatif et chimique de I’atmosphére terrestre. Celle-ci

exerce un effet interactif important sur la météo et le climat global.

L’Arctique a connu des changements climatiques accélérés et amplifiés par rapport a la
moyenne globale. Un cycle hydrologique plus intensifi¢, une fonte de la glace de mer de
plus en plus étendue, une modification de la caractéristique de glace arctique forcé par un
réchauffement cotier plus fort vers de nouvelles frontieres de glaces qui relocalisent les
surfaces océaniques libres. Le cycle hydrologique est fortement impliqué dans ces
changements. Leurs parametres deviennent de plus en plus variables, et les mesures en

Arctique sont toujours d’actualité.

Les efforts de recherche pour développer les techniques de mesures de la vapeur d’eau
visent a s’adaptent au mieux aux conditions séveres de I’ Arctique. Ces efforts permettent
d’obtenir des bases de données plus fiables et de confiance, vers une modélisation des
changements hydrologiques a long terme plus réussie. Cette thése suit le grand intérét
pour les mesures de la vapeur d'eau sur toutes les échelles temporelles et spatiales. On
s’intéresse a la masse intégrée de la vapeur d’eau dans une colonne atmosphérique au-

dessus d’une unité de surface, nommé la TCWV (pour Total Column Water Vapour).
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Nous allons valider des mesures de TCWV en télédétection de I’espace par d’autres
basées au sol comme le systtme mondial de positionnement (Global Positionning
System) GPS pour la région d’Arctique. La validation de mesures satellitaires de la
TCWV permet d’étudier ces tendances en conséquence aux changements climatiques

récents en Arctique.

L’effort présent dans cette thése fait partie de 1’action européenne COST (European
COoperation in Science and Technology), ES1206 GNSS4SWEC (GNSS for Severe
WEather and Climat monitoring) dédiée au développement d’un réseau global de données
GNSS adapté pour la recherche atmosphérique des changements climatiques. Il a été
développé dans le cadre du projet national frangais VEGA et soutenu par le programme
CNRS LEFE / INSU (Institut National des Sciences de I’Univers). Il a été financé par le
ministére de 1’éducation supérieur Syrienne/Université Al-phurat, et le projet européen

EDU-ARCTIC.

Les objectifs de cette these sont résumés par les trois points suivants :

+ Une vue générale de la variabilité spatiale et temporelle de la TCWV au-dessus des
régions polaires définies ici par les latitudes supérieures a 60°N, un intérét particulier
sur la partie européenne a travers une étude multi stations;

+ Un scan bref de certaines techniques des mesures de la TCWYV, leurs limites et
contraintes, une validation des mesures de MODIS, AIRS, SCIAMACHY a travers
une ¢tude comparative au GPS sur certaines stations polaires;

+ La détection de tendances de la TCW'V aux échelles saisonniéres et mensuelles au-
dessus de tout I’ Arctique, en suivant les réponses a long terme aux changements
climatiques observés de 2001 a 2015.

Cette thése est organisée comme suit : le Chapitre 1 résume 1’état hydrologique de la
région Arctique ; le Chapitre 2 se focalise sur 1’intérét spécial de la vapeur d’eau et donne
un bref apercu sur certaines méthodes connues pour la mesurer ; le Chapitre 3 décrit en
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détails les méthodes utilisées au cours de cette these, cela inclut le GPS basé au sol et les
capteurs MODIS, AIRS, et SCIAMACHY embarqués sur satellites ; le Chapitre 4 discute
de la variabilité spatiale et temporelle de la TCWV au-dessus des stations polaires ; le
Chapitre 5 examine I’incertitude et les limites d’AIRS, MODIS et SCIAMACHY a travers
la comparaison au GPS (Alraddawi et al, 2017, soumis a8 AMT) au-dessus de trois stations
arctiques ; dans le Chapitre 6, nous décrirons la distribution saisonniére et les tendances
linaires de la TCWV par MODIS en réponse aux changements récents (2001-2015) en
Arctique (Alraddawi et al., 2017, soumis a MDPI/Atmosphere), qui concernent la
couverture neigeuse terrestre, la végétation, le réchauffement local des océans Arctiques et

la fonte de la glace ; et le Chapitre 7 contient les conclusions et les perspectives du travail.
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Chapitre 1 : Le cycle atmosphérique en Arctique

1. Chapitre 1 : Le cycle atmosphérique en Arctique

Introduction

Piloté par 1’énergie solaire, le cycle hydrologique s’est défini comme une circulation

hydrologique générale en boucle fermée, entre les réservoirs via les conducteurs.

La vapeur d’eau présente dans I’atmosphére peut condenser en nuages dont certains
peuvent fournir des précipitations liquides / solides en fonction de la température des

fronts ambiants.

A 1’échelle globale, presque 80 % des précipitations ont lieu sur les océans et seulement
20 % sur les continents. Ces 20 % d’eau sont interceptés par les arbres et la végétation,
s’écoulent par ruissellement a la surface des terres émergées, s’infiltrent dans les sols,
réalimentent les nappes souterraines et s’accumulent dans des névés, glaciers ou calottes
de glace continentale ou bien rejoignent finalement les océans par la fonte des glaciers ou
tout simplement par le ruissellement de 1’eau de surface ou souterraine vers les océans ou

elle recommencera son cycle de vie [adapté a partir de la société météorologique

américaine (AMS glousser)].

L’eau est donc stockée dans des « réservoirs »:

Hydrosphere, ou 97 % de 1’eau réside dans les océans, 0.6% dans les nappes souterraines

et 0.01% dans les lacs et les riviéres,

Cryosphére, dont 2% de 1’eau douce se trouve dans les glaciers [1],
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Chapitre 1 : Le cycle atmosphérique en Arctique

Atmosphére, qui est un milieu hydrologique essentiel [2], car il contient toute la vapeur
d’eau qui représente seulement 0.001% de toute I’eau de notre Terre [1] et offre la voie de

son transport a travers les différentes circulations atmosphériques.

Le temps résiduel de I’eau varie de quelques jours (vapeur d’eau) aux décennies (calottes

de glace dans les régions polaires).

Le cycle de I'eau est fortement influencé par la topographie, et ses éléments possédent des
saisonnalités évidentes. Dans les océans, la température de surface (qui varie lentement)
est un facteur déterminant majeur. Tandis que sur les continents, les effets couplés de la
température de surface et de I'humidité du sol (qui peut changer assez rapidement) sont

dominants.

Le cycle hydrologique est d'un grand intérét pour les études du climat et pour les
prévisions météorologiques grace au rdle essentiel de 1’eau dans le bilan radiatif et dans la
stabilit¢ convective de l'atmosphére terrestre [1]. Méme dans les zones les plus séches
telles 1’Arctique, ce cycle est présent et influent. Par la suite de ce chapitre, nous allons

étudier le cycle hydrologique et sa balance en Arctique.

1.1 Les régimes climatiques en Arctique

L’hydrologie de I'Arctique est controlée par les conditions du rayonnement solaire,
extrémement limitée due a la faible hauteur du Soleil, ainsi que I’état de surface qui
controle leur capacité thermique d’absorption (moins d'absorption des surfaces de neige et

de glace due a leur albédo ¢€levé, mais plus sur la terre humide et le sol nu).

La variabilité de la température est controlée par la latitude, la topographie (voir Fig. 1),
l'altitude, la durée du jour, la continentalité¢, l'activité synoptique, et les courants

océaniques. Les inversions de température sont des phénomeénes massifs du climat
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arctique. Ils sont plus fréquents, intenses et plus forts (profonds) en hiver et hors terres
scandinaves [3]. Les vents sont plus rapides sur les zones ouvertes et pendant les mois les

plus froids de I'année sauf lorsque des inversions sont présentes [4].

En hiver, le rayonnement solaire est faible ou absent. En conséquence, 1’hydrologie
terrestre/atmosphérique/océanique différe sensiblement de celle aux latitudes inférieures

[5]. Deux régimes principaux sont connus dans 1’ Arctique au-dessus de 60°N :

Maritime polaire, dans 1'océan Arctique, I'Alaska cotier, 1'Islande, la Norvege du Nord et
les parties voisines de la Russie, influencées par l'océan, décrit par des hivers froids et

orageux, et des étés nuageux mais doux avec une température moyenne d'environ 10 °C.

Les deux principales zones de dépression (Islandais et Aléoutiens) ont des précipitations
plus importantes en hiver qui peut atteindre 3000 mm/an. Généralement, la saison froide
témoigne de chutes de neige (parfois aux autres formats, pluie, bruine, pluie gelée, ou
gréle en fonction de la source du nuage, et de la température en-dessus de ces nuages),

résultant a environ 6 mois de couverture.

Au-dessus de 80°N, une partie importante du rayonnement solaire est réfléchie par la
banquise vers I’atmosphére, participant ainsi au maintien des températures de surface
basses. Mais en raison de la forte évaporation sur la partie hors-glaciers (en anglais leads
and polynyas) [6], I'humidité de l'air a proximité de la surface de la glace arctique est
habituellement a saturation ou proche de la saturation par rapport a la phase glaciaire [7] et

la sublimation de la surface neige / glace est donc faible (par exemple [8]).

Continental, commun sur les zones terrestres majeures (Groenland et Sibérie), ou les
processus hydrologiques sont principalement contrélés par la présence/absence du

pergélisol, et I’épaisseur de la couche active qui le couvre [9]. Ces régions ont moins de
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précipitations et des hivers plus sévéres, moins de 150 mm. Le cycle saisonnier de la
précipitation culmine en été, avec une température moyenne qui dépasse 10 °C et qui
pourrait atteindre 30 °C dans certaines stations internes (en conséquence des longues
journées d'été). Sur les latitudes inférieures a 80°N, la sublimation de la dérive et du
souffle de la neige est probablement plus important, que celui au-dessus de glaciers aux

latitudes supérieures a I’Océan Arctique [6].

Arcn'(':'
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Figure 1 : La topographie de I’Arctique.

Crédit: NOAA, 1988. Data Announcement 88-MGG-02, Digital relief of the surface of the Earth.
NOAA, National Geophysical Data Center, Boulder, Colorado, GRID-Arendal: AAR Figure 2.7.
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1.2 Processus

La célebre citation de Lavoisier «Rien ne se perd, rien ne se crée, tout se transforme»
illustre justement le cycle de I’eau ou les différents participants sont habituellement
qualifiés de systemes hydrologiques bien connectées et attachées. La branche
atmosphérique du cycle hydrologique est la seule ou I’eau « ne suit pas une pente »
pendant son mouvement, elle réagit a travers l'interface Terre-Atmosphére ou Océan-

Atmospheére par trois phénoménes naturels principaux.
1.2.1 Evaporation

Ce processus est fourni par l'intensité du rayonnement solaire ou I’atmosphere joue le role
de véritable absorbeur d'humidité. De manicre générale, 1'évaporation de I'eau se manifeste
sur toutes les surfaces. Quelques fois, on peut observer une sublimation (régions
polaires/montagnes). On définit une évapotranspiration pour I’ensemble de I'évaporation
(et/ou sublimation) des surfaces hydrologiques, la transpiration des plantes, et la
respiration du vivant. En hydrologie, il y a I'évapotranspiration réelle (somme des
quantités de vapeur d'eau évaporées par le sol et les végétaux) et I'évapotranspiration de
référence (quantité maximale d'eau susceptible d'étre perdue en phase vapeur par une
couverture végétale spécifique). Dans les équations de la balance hydrologique, E
représente le taux d’évapotranspiration qui définit le flux humide évaporé d’une unité de

surface pendant une unité de temps (en kg/m?/s).
1.2.2 Condensation (formation de nuages)

Les particules d'air humide se refroidissent en s'élevant dans l'atmosphere, et a une
certaine altitude, fonction des conditions météorologiques, elles arrivent a saturation et se

condensent sur les noyaux de condensation (de fines particules de sel, de poussicre,
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volcaniques, etc.) pour former des gouttelettes d'eau. Celles ayant des diamétres plus
grands que 40 um [10] peuvent former des nuages appelés des nuages chauds. Les nuages
froids peuvent se former a partir de la vapeur d’eau accompagnée de cristaux de glaces et
d’eau en phase liquide super refroidie. Les nuages peuvent aussi €tre classifies selon leur
altitude, basse jusqu’a 2 km (cumulus, stratus), moyenne de 2-8 km (altocumulus,
altostratus), haute de 8-15 km (cirrus, cirrostratus, cirrocumulus) [10] . En plus des nuages

stratosphériques polaires (PSCs).

Les nuages bas (stratus) sont communs en été en Arctique depuis mi-juin a mi-septembre,
surtout au-dessus des calottes de glace (80°N-90°N). Ce manteau nuageux a un effet

important dans la balance radiative.

Dans certains cas, la condensation peut avoir lieu prés de la surface, et elle donnera de la

rosée, ou du brouillard, suite a la géographie et au temps qu’il fait.
1.2.3 Précipitations

Il s'agit de la chute d'un ensemble de particules solides via le processus de Bergeron des
nuages froids, ou liquides par le processus de collision-coalescence des nuages chauds. En
conséquence, les précipitations tombent par gravité en fonction de leur masse. Leurs
fréquences comme leurs amplitudes varient en fonction des conditions climatiques

(température de I’air ambiant, pression, taux d’humidité).

Certaines précipitations n'atteignent pas le sol, s'évaporant au cours de leur chute. Pendant
que les précipitations résiduelles atteignent la surface (terres ou océans), les précipitations
terrestres sont mesurées localement par les pluviometres (pas assez fiables pour la neige),
ou les radars, et le satellite (qui donne de la couverture globale). Ils sont exprimés en litres

2 © 1y o r e e,y
ou mm/h, ou encore en mm/m” quand on considere la quantité d'eau précipitée. Le taux de
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précipitation P (dans les équations de la balance hydrologique) a 1’unité de densité par

unité de temps.

1.3 Le transport humide

La vapeur d'eau est transportée dans l'atmosphére par la diffusion moléculaire et
turbulente, la convection, et I’advection. Le flux vertical de I'évaporation des océans et de
la surface du sol dans la couche limite atmosphérique est réalisé par diffusion, et la vapeur
est verticalement mélangée par diffusion et convection. Surtout, sur les échelles
temporelles et spatiales, I’advection est le mécanisme dominant du transport latéral. D’ou,
la vapeur d'eau peut étre traitée comme un mélange scalaire transporté¢ par le vent

horizontal.

On définira par la suite les différents chemins de circuits atmosphériques responsables a la
redistribution de ’humidité, a 1’échelle globale et plus précisément vers I’ Arctique et au-

dela. Il s’agit aux circulations atmosphériques.

1.3.1 Circulation globale

Le chauffage solaire différentiel entre les latitudes basses et hautes donne lieu a la
circulation de l'atmosphére et de 1'océan qui transporte la chaleur et participe a la

redistribution de I’humidité des régions excédentaires (tropicales) aux régions déficitaires

(poles).

Aux latitudes moyennes et ¢élevées, une grande partie du transport atmosphérique est le
transport de tourbillon transitoire (transport Eddy) réalisé par le déplacement des cyclones
et des anticyclones. Le transport net de 1’océan vers la terre est compensé par les

écoulements reversés vers l'océan. Le systéme de convection atmosphérique se compose
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de cellules disposées entre 1'équateur et le pdle dans chaque hémisphere : la cellule de

Hadley, la cellule de Ferrel, et la cellule polaire.

La cellule polaire est caractérisée par un mouvement ascendant dans les latitudes sous-
polaires (50° - 70°), le mouvement descendant au-dessus du pdle, et le mouvement du pole

vers 1’équateur en altitude et a I’inverse pres de la surface.

Les modes naturels de la circulation a grande échelle sont : 1'Oscillation de 1'Atlantique
Nord (en anglais NAO), le modele de télé-connexion Pacifique-Nord-Américain (PNA) et
El Nifo-Oscillation Australe (ENSO). Ces modes se combinent pour influencer la
structure des ondes planétaires sur I'hémisphére Nord, surtout le temps hivernal de

I'Amérique du Nord, et de 1'Eurasie [11], [12].

Les traits principaux du champ de pression moyen hivernal au niveau de la mer sur
I’Atlantique Nord sont globalement : 1’anticyclone des Agores (hautes pressions) et la
dépression d’Islande (basses pressions). L’indice NAO est défini par la différence de
pression au niveau de la mer entre deux stations dans les zones d’actions. On parle de
phase positive lorsque les deux centres s’intensifient, ce qui implique un gradient méridien
important de la pression et par conséquence les vents d’ouest seront dominants au-dela de

45°N. Dans la phase négative, les deux centres s’affaiblissent simultanément.

1.3.2 Circulation vers I’Arctique et au-dela

Le transport d’humidité a différentes échelles est 1’une des sources les plus importantes
des flux affectant I’Arctique. Il est essentiel a la maintenance de la balance naturelle
d’énergie/humidité a travers le cycle hydrologique. Les sources principales d’humidité
atmosphérique dans I’ Arctique sont : 1’évapotranspiration (et/ou la sublimation) locale, et

le transport de 1'humidité des latitudes inférieures. Le transport est conduit par le gradient
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Nord-Sud de I’humidité spécifique de I’ Arctique qui devrait dominer dans des échelles de
temps de plusieurs décennies et plus [13]. Cependant, les échelles de temps interannuelles
et plus courtes sont affectées par les configurations de la circulation a grande échelle,
incluant les cellules de Hadley, de Ferrel, polaires, et le courant jet-polaire d’ou la forte

influence sur les composantes du systéme hydrologique atmosphérique [9].

Selon [14] la variabilité interannuelle du transport de I'humidité est principalement
conduite par la variabilité de 'activité cyclonique sur la mer du Groenland et sur la mer de

la Sibérie orientale.

a. Cyclones

La plupart des activités cycloniques qui ont lieu dans I'océan Arctique (au-dessus de 70 °
N) sont générées localement (65%), et le reste est généré au sud de 70 ° N au nord de I’
Atlantique, de I’Eurasie, du Pacifique Nord, et de I’Amérique du Nord mentionnés

respectivement par ordre de participation [6].

Le climat hivernal arctique (vent / précipitation) est dominé principalement par deux
dépressions semi-permanentes, islandaise et aléoutien (en bleu Fig. 2, c), en plus d'une
haute pression sur I'est de I'Eurasie (Sibérie) et I'archipel arctique canadien. L’été arctique

est dominé par les cyclones a travers la Sibérie et dans le bassin arctique (Fig. 2).

La région entre le Groenland et la Scandinavie est une passerelle primaire pour le transport
de 1'énergie statique humide (chaleur sensible, chaleur latente et géo potentielle) dans
I’Arctique, pour équilibrer le déficit de rayonnement a haute latitude au sommet de

I'atmosphere.
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Le détroit de Fram (entre le nord du Groenland et le Svalbard) est le flux responsable de
I’équilibre du budget d’eau douce de I’ Arctique [15]-[17] dans un sens en transportant les
apports d’eau douce depuis le ruissellement des rivieres, de 'afflux du détroit de Béring et
des précipitations nettes a I'océan Arctique, et dans 1’autre sens, en déplacant les glaciers,
I’eau de faible en salinité de I’Océan Arctique vers I’ Atlantique Nord. Cette rétroaction est

lie a la dépression d’Islande [18] qui a son tour est liée aux changements de NAO.
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Figure 2 : Le nombre moyen de centres de cyclones (dépressions) a long terme par 105
km?,
En hiver (a), en été (b) ; la pression au niveau de la mer du nombre moyen a long terme

de centres de cyclones en hiver (c), en été (d) en h.Pa pour (1948-2002).

Crédit : [19].
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b. Circulations a méso-échelles

Egalement nommées a grand-échelle, elles se trouvent dans la troposphére moyenne de
I'Arctique et se caractérisent par le vortex polaire, qui est une dépression qui grandit
généralement au-dessus des zones maritimes et diminue rapidement vers les terres,
pendant quelque fois moins d'un jour et est donc difficile a prévoir. Le vortex se forme
généralement en hiver, de maniere forte et asymétrique, et devient plus faible et plus
symétrique au printemps et en début de 1’été. Il a des creux majeurs dans la mer nordique,

et la Sibérie.

Les rivieres atmosphériques [20] sont des corridors étroits de transport intensif. Elles ont
lieu a l'intérieur de la bande de transport chaud des cyclones extratropicaux. Ces riviéres
jouent un rdle clé pour transport de 'humidité vers le nord en hiver, en particulier dans les

événements de transport extréme [21].

1.4 La balance hydrologique

Le principe de la conservation de I'eau est bien accepté lors de 1'examen de I’ensemble de
ses trois phases. L’eau est transportée entre les différents milieux en changeant de phase
due aux variations et renouvellements des stocks des réservoirs hydrologiques. Ces
variations sont exprimées par le bilan hydrologique. Le budget hydrologique des eaux
douces, aussi dit « terrestre » peut étre défini par les changements dans le stockage de I'eau
inclus dans les sols, qui a son tour est égal a la somme des précipitations variant dans le

temps, I'évaporation et le ruissellement net.
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14.1 Equation de bilan d’eau douce

L’équation suivante décrit la théorie de la conservation de masse d’eau dite balance de

I’eau terrestre a partir des études de Peixoto et Oort 1992, [22] :

[0S/0t] = —[E =P ]+ [Rin — Routl (1)

Avec,

S: Le Stockage de la masse d’eau dans le sol et sous-sol d’une région défini

(bassin versant),

P: Le taux de précipitation,

E: Le taux d’évapotranspiration, les deux sont des mesures a la surface,

La différence [ E — P | est nommée la précipitation nette, ou les précipitations efficaces,

R in, Roye: Les flux entrant et sortant a travers les frontieres horizontales de la région
respectivement. Dans un bassin versant R ;,, = 0, et la différence R ,,,; — R;, représente le

ruissellement net.

“. . .Flow of water across the boundaries of a watershed through the atmosphere is
just as much a part of the hydrologic balance of that watershed as flow of water out

of the area through river channels or by subsurface seepage” (Benton 1950).

La balance terrestre subit une sensitivité régionale remarquée. La géo localisation, la
topographie, et plusieurs autres facteurs y contrdlent la distribution et la contribution des

différents éléments du cycle hydrologique en maintenant sa balance.
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14.2 Bilan hydrologique doux en Arctique

Une synthese par [23] du cycle de I'eau douce de 1’ Arctique a grande échelle était possible
a partir de ré-analyses et de modéeles de glaciers de mer. Cette synthése contient les
branches : océanique, atmosphérique et terrestre de 1979 a 2001. Selon leur étude, 1'apport
annuel moyen d'eau douce dans 1'océan Arctique est dominé par les rejets des rivicres
(38%), les afflux par le détroit de Béring (30%) et les précipitations nettes (24%). Tandis
que les plus grands puits d'eau douce sont des flux de 1'Atlantique a travers : les canaux
complexes de l'archipel arctique canadien (35%), et le détroit de Frame entre le nord du
Groenland et le Svalbard sous forme liquide (26%) et glace de mer (25%). Ce transfert de

I’eau douce permet de réduire le contraste de salinité entre 1'Atlantique et le Pacifique.

Généralement, dés I’année 2000, le cycle hydrologique doux subit une intensification
remarquable. Les données de Précipitations et de la décharge des riviéres arctiques
assurent que I’Arctique reconnait des phases assez humides en plus d’une fréquence plus

¢levée des nuages bas surtout pendant I’été.

La figure 3 présente les principaux chemins d’échanges douces de et a 1’atmosphere

Arctique depuis la synthése présenté par [6].
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Figure 3 : Présentation schématique des principaux composants et processus d'eau
douce dans l'atmosphere Arctique. Les chiffres en noir indiquent les transports d'eau
douce en km3 / an sur la base de [23], représentant la période 1979-2001. Tandis que
les chiffres en rouge sont estimés pour la période 2000-2010 par [24]

14.3 Limitations en Arctique

Depuis la premiere estimation du budget de I'humidité pour I’Arctique par Oort 1975,
plusieurs études ont eu lieu, mais avec une grande marge d'obstacles, et un manque

relativement de confiance.

Les principaux défis des mesures des ¢léments du cycle hydrologique en Arctique sont
principalement liés a la clairsemés (dans 1'espace et dans le temps) d'observations précises
in situ et de télédétection. C'est le cas pour presque toutes les variables d'humidité, y

compris lI'humidité relative et spécifique atmosphérique, les nuages (couverture, type,
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couches, phase et propriétés), précipitations (quantité et phase) et évapotranspiration. Dans
de nombreux cas, les incertitudes sont plus importantes par rapport a la glace de mer et a
I'océan ouvert, mais aussi considérable par rapport aux zones terrestres. Du coup, les

mesures des ¢léments du cycle de I’eau sont de qualité relative.

Notamment en Arctique, les mesures de la précipitation ont certains obstacles, plus
remarquable sur les mesures de la chute de neige. Tel que, le nombre insuffisant de
stations, les conditions climatiques séveres, et le vent. Néanmoins, plusieurs corrections

sont apportées aux mesures des jauges [25].

Les mesures de 1’évapotranspiration subviennent autant de complexité, méme en utilisant
des ré-analyses. La comparaison aux observations donne des différences importantes.
Certaines ré-analyses (ERA-40) [23], ERA-15 et NCEP /NCAR [26], [27] donnent des
évapotranspirations de 20% a 50% supérieurs a celles observées sur les terres d’ Arctique.
En conséquence, [23] ont conclu que la meilleure estimation pour I’évaporation est basée
sur un résidu de précipitation observée et de la convergence du flux de vapeur d'eau (on

expliquera la convergence plus tard).

Des recherches satellitaires plus longues et de meilleure qualité, ainsi que des produits de
ré-analyse plus réalistes devraient permettre une meilleure compréhension de cette

importante composante du systéme climatique [28].

L’un des objectifs majeurs de cette these est d’enquéter sur certaines techniques de mesure

de la vapeur d’eau et d’évaluer leur qualité et limitations au-dessus de I’ Arctique.
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1.5 Approche aérologique

La balance atmosphérique en Arctique est une partie critique de la balance totale
hydrologique. Elle peut paraitre indépendante car elle forme une boucle fermée nourrie
par les échanges Atmosphere/Biosphere via I’Evapotranspiration,
Atmosphere/Hydrosphére par 1’Evaporation, et Atmosphere/Cryospheére a travers la

Sublimation.

Le budget de I'humidité atmosphérique peut étre divisé en trois composantes principales:
le stockage, le transport horizontal de I'humidité, et les précipitations nettes.
L’approche dite « aérologique » utilise des profils verticaux d'humidité atmosphérique,

avec le vent pour calculer la convergence nette de I'humidité dans I'Arctique (ou ailleurs).

La balance atmosphérique donne le taux de la variation de la vapeur d’eau dans une

colonne atmosphérique (Peixoto 1973, Alestalo 1983, [15], [29] :
aw
E-P = ot + A Q (2)

Avec,
P : Le taux de précipitation, mesuré a la surface (voir sa saisonnalité Fig. 4),

E : Le taux d'évapotranspiration (voir la saisonnalité en Fig. 5),

ow . | .
o L'évolution temporelle de W, ou W représente le stockage de la vapeur d'eau dans la

colonne atmosphérique W = TCWV (Fig. 6)

A Q : La convergence horizontale du flux intégré de vapeur méridienne (Fig. 7).
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Cette approche ne tient pas compte de la contribution de 1'eau condensée sous forme de
cristaux de glace ou de gouttelettes, qui en particulier pour 1'Arctique devrait étre mineure

[28].

En moyenne annuelle, le changement dans le stockage de la vapeur d’eau peut étre
négligeable. Du coup, la différence (P-E) sera 1’équivalent a la convergence (le flux
méridien) seule. Cette différence a des valeurs prédominantes positives dans I’ Arctique
au-dessus de 60°N, a I’exception de certaines régions, tel I’ouest et le sud de Svalbard et

vers les cotes norvégiennes [23].

A I’échelle d’un bassin versant, 1’égalisation de 1’équation de la balance atmosphérique (2)
a celle de la balance terrestre (1) pourrait connecter les deux branches du cycle
hydrologique a I’échelle annuelle (quand le terme dS/dt et les variations de vapeur d’eau
dW /at sont considérées négligeables), permettant d’estimer la variation de ruissellement

a partir d’une approche Aérologique seulement:

ds/dt + [R,, — R, = —[A.Q] — dW/dt

1.5.1 La distribution saisonniére

Selon I’é¢tude de [23], la précipitation au-dessus de 1’Océan Arctique suit un cycle
saisonnier, avec un minima en hiver, et un maxima différant selon la technique de mesure
entre 1’été et début d’automne (selon 1’observation le maxima est en septembre, et selon
les ré-analyses en juillet). Cependant, la précipitation nette (P-E) suit le cycle saisonnier

de la TCWV.
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[30] ont étudié les caractéristiques des précipitations sur les principaux bassins versants de
I'Arctique Eurasien sur la période 1960-92 depuis les observations de jauges. Influencées
par la continentalité, les précipitations tendent a suivre des cycles annuels semblables a
celui de la colonne totale de vapeur d’eau TCWV avec un maximum d’été (principalement
associ¢ a l'évaporation de surface) et un minimum d'hiver, contrairement au cas de

précipitations Islandais qui suivent les mécanismes de précipitation les plus forts en hiver.

[31] ont considéré une échelle des quatre saisons, pour enfin tenir compte de tous les
parameétres de bilan séparément (Fig. 4, 5, 6, 7). En hiver, les distributions spatiales de la
précipitation (Fig. 4) et de ’évaporation (Fig. 5) sont dominées par la différence entre
grandes valeurs sur les mers ouvertes et d’autres faibles sur des terres/mers couvertes par
la neige/glace. En été, les précipitations et 1’évaporation sur les Terres Arctique (a
I’exception du Groenland) dépassent celles des zones maritimes au nord de 70°N, et sont

d’un ordre de grandeur comparable a celles des latitudes inférieures.
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P Aver 1978-2001 MAM

P Aver 1979-2001 SON

P Aver 1379-2001 JJA

P Aver 1979-2001 DJF

Figure 4 : Moyenne saisonnée des précipitations (enmm/saison) pour 1979-2001.

Crédit : Données ERA-40 [31].

L'évaporation est généralement plus forte en été¢/automne par rapport a I’hiver/printemps.
Le Groenland et 1'Océan Arctique ont des valeurs faibles en toutes saisons (moins faibles

en été¢). L’évaporation hivernale la plus importante se produit sur 1’Atlantique du nord.
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Pendant que les terres arctiques (sauf Groenland, Archipel Canadien) ont I’évaporation la

plus importante en été.
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E Aver 1973-2001 UAM E Aver 1979-2001 MA

E Aver 1979-2001 SON

Figure 5 : Moyenne saisonnée de I’évaporation (en mm/saison) pour 1979-2001.
Crédit : Données ERA-40 [31].

La TCWYV a une variabilité¢ saisonnieére remarquable, trés forte (la moyenne estivale est
plus de cinq fois la moyenne hivernale) au Canada (a l'exception des Rockers), sur
I’Océan Arctique, et en Sibérie, comparé a 1’Atlantique Nord, au Groenland du Sud, a
1I’Alaska, et aux montagnes des Rockers. Ce contraste humide n’est plus valable pendant
les saisons transitoires (Fig. 6). Dans des échelles inférieures a un an, le terme
W= TCWV a une signification remarquable a laquelle nous nous intéressons. Sa
variabilité spatiale et temporelle est décrite au cours de cette thése au-dessus des régions
polaires (au-dessus de 60°N), a partir d’une description bréve de ses techniques de mesure,

de sa distribution, et de ces tendances globales.
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W Aver 1979-2001 MAM W Aver 1979-2001 JJA

W Aver 1979-2001 SON W Aver 1979-2001 DJF

Figure 6 : Moyenne saisonnée de la TCWYV (en mm/saison) pour 1979-2001.
Crédit : depuis ERA-40 [31].
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1.5.2 Le transport méridien

Depuis I’approche classique de Palmen et Vuorela, 1963, la convergence horizontale du
flux intégré de vapeur méridienne (voir 1’équation (2)) représente le transport méridien. Il
est divisé en contributions de la circulation méridionale moyenne, de tourbillons
stationnaires et de tourbillons transitoires. Les tourbillons transitoires représentent des
déviations de la moyenne temporelle, c'est-a-dire des cyclones transitoires. Ils dominent le
transport de I'humidité a 70 °© N, avec 80 a 90% du transport vers le nord [31] cependant
que la contribution de la circulation méridionale moyenne n'est que de 1% en été et de
12% en hiver. Les tourbillons stationnaires représentent des déviations par rapport a la

moyenne zonale.

Afin de mieux comprendre ce terme, on a choisi d’expliquer son concept de base a partir

de [32].

A un moment donné (t) dans ’espace (4, ¢, p), un champ de vecteurs de transport

convectif de vapeur d'eau par le vent horizontal est défini comme suit :

qQqV(A, @,p,t) = (qu)i + (qy) ] 3)
Avec,

A : Longitude,

@ : Latitude,

P : Pression,

t : Temps,

q.: Le vecteur de vent horizontal,

q : L’humidité spécifique (on le définira plus tard au chapitre 2),
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U : La composante de vent zonal (positif vers 1'est,
vV : La composante de vent méridienne (positif vers le nord),

i et j sont les vecteurs unitaires dans les directions zonale et méridienne, respectivement.
Le vecteur de vent horizontal augmente avec, soit la vitesse, soit I'humidité spécifique. Par
exemple, de I'air humide déplacé lentement transportera autant de vapeur d'eau que de

l'air moins humide déplacé plus rapidement.

Pour la colonne atmosphérique verticale sur une unit¢ de base, le flux de vapeur
horizontale intégrée verticalement Q est obtenue en prenant I’intégrale verticale de la

masse pondérée a partir de 1’équation de [32]:

Q) = [ 4y T = Qi+ Qyj @

Ou,

P, : La pression a la surface,
g : L'accélération de la pesanteur,

Q,. : La composante zonale de Q, elle est donné par le formula :

Q=[P q@Du@)dz 33
Ou,

U(Zz) : est la composante zonale du vent (positive vers I’est), les
valeurs positives indiquent un transport vers 1’est,

Q(p . La composante méridienne de Q, les valeurs du flux méridien sont

négatives vers le sud. Elle est donnée par la formule :

Qo = 77 q(2) v(2) dz 3]
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Ou,

v(2) : La composante méridionale du vent (positive vers le nord,
et négative sur le sud),

Le flux de vapeur horizontale intégré a un cycle saisonnier remarquable avec quelques

différences spatiales.

Par exemple a 70°N, le transport méridien a deux pics [29], ['un correspond a un maxima
de précipitation en juin et I’autre en septembre (maxima de la fraction nuageuse, fonte de
glace). A cette latitude, un tiers du transport moyen annuel [23] a lieu en été, et le reste en
automne, au printemps, et en hiver, respectivement selon I’ordre de contribution. Figure
(7) montre le flux méridien moyen pendant les quatre saisons pour 1979-2001 depuis

[31].

La majorité du transport méridien vers le nord a lieu dans le secteur Atlantique et dans le
Pacifique Nord en raison d’une humidité spécifique moyenne ¢élevée et de l'advection
fréquente de I'humidité par les tourbillons transitoires. Vers le sud, le transport a lieu
plutot dans le secteur canadien, surtout en €té. En totalité, le transport vers le sud est
beaucoup plus faible que celui vers le nord [31]. En toutes saisons, il y a un transport

d'humidité dans le sens des aiguilles d'une montre autour de Groenland.
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Figure 7 : La moyenne saisonnée du flux méridien intégré verticalement par

mm/saison pour 1979-2001.
Crédit : depuis ERA-40 [31].
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Conclusion

L’ Arctique possede une variabilité hydrologique trés remarquable, totalement contr6lé par
les conditions séveres d’ensoleillement. Mais aussi, I’ Arctique est la scéne d’un échange
thermique et dynamique, a travers des chemins différents selon la saison. Cet échange
permet une modification aussi importante du cycle hydrologique. Les mesures
hydrologiques arctiques subissent certain défis et obstacles, mais les efforts pour les
surmonter sont en phase continue. Par la suite de cette thése, nous allons nous intéresser a

la vapeur d’eau atmosphérique.
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2. Chapitre 2 : La vapeur d’eau atmosphérique

2.1 Intérét

John Tyndall a écrit en fin du XIX siecle «la vapeur d’eau, une couverture, plus nécessaire
a la vie végétale de 1'Angleterre que le vétement est a I'Homme » expliquant en plus que le

budget de radiation global est dominé par la vapeur d’eau et 1’ozone.

Généralement, la vapeur d’eau, malgré ses faibles quantités dans la troposphére « par
rapport aux autres gaz », joue un role clé dans le bilan radiatif et chimique de I’atmospheére

terrestre. Celle-ci exerce un effet interactif important sur la météo et le climat.

S. Arrhenius (1896) a posé la premicre formule liant les gaz atmosphériques au
changement climatique. Arrhenius a mis en évidence 1'importance de la vapeur d'eau dans
la détermination de la sensibilité du climat a un forgage externe tel que 1'augmentation des
émissions de CO, et du rayonnement solaire. Ces études prennent un point de référence du

fait que I'humidité relative de I'atmosphére est invariante aux changements climatiques.

Plus tard, Manabe & Wetherald (entre autres) ont constaté¢ que la sensibilit¢ de la
température troposphérique a un doublement de concentration du CO, est environ 1.7 fois

supérieur a celle obtenue en cas de vapeur d'eau fixé.

Par la suite nous allons résumer I’importance de la vapeur d’eau sur trois points

principaux.
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2.1.1 Sa position délicate au systéeme climatique

Elle est I’¢lément gazeux dominant de l'opacité infrarouge dans l'atmosphére [34]. Selon
les scientifiques de I’Université du Colorado [35], la vapeur d'eau contribue a 60 % du
forcage radiatif total (en cas de ciel clair ) comparativement a 26 % environ du dioxyde de

carbone CO,.

Au cours de la production de la vapeur d’eau, une certaine énergie nommeée « la chaleur
latente de vaporisation » est requise pour affaiblir les liaisons intermoléculaires sans aucun
changement de la température. Mais, aux conditions thermiques différentes et pendant la
phase de condensation, la vapeur d’eau libére la méme énergie cette fois nommée « la
chaleur latente » pour former de nouveau des forces moléculaires d’attraction. Dans la
basse troposphére, la condensation de la vapeur d'eau en nuage fournit la chaleur latente
qui domine la structure du réchauffement adiabatique troposphérique. De méme, la
chaleur latente d'évaporation fait le chemin du transport de I'énergie de I'équateur vers les

hautes latitudes [36].

En plus, le continuum d'absorption par la vapeur d'eau est la principale source d'incertitude

dans le transfert radiatif gazeux [37], [38].

2.1.2 Son lien intime avec la physique et la dynamique atmosphériques

Les processus microphysiques qui conduisent a la formation du nuage influe la dynamique
et la stabilité¢ verticale de I'atmosphere, ainsi que la taille, la forme et la composition
chimique des aérosols [39]. Par conséquent, ils influencent les systémes météorologiques

régionaux et leurs modeles de précipitations associées, surtout aux latitudes plus basses.

Le réchauffement des océans augmente le contenu en vapeur de ’atmosphere, ce qui

conduit a des précipitations plus intenses [40], méme si les précipitations annuelle totales
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sont légérement réduites, et avec des perspectives pour des événements encore plus forts

lorsque la précipitation globale est en hausse.

Une estimation moins fiable de la vapeur d’eau atmosphérique, influe directement sur la

précision des prévisions de précipitations en termes de fréquence et de quantité [41].

2.1.3 Son role complexe face au changement climatique

La capacité de I’air a retenir 1’eau en phase vapeur est gouvernée par I’augmentation de la
température au rythme d'environ 7 % / °K en accordance avec 1’équation de Clausius-

Clapeyron [40], [42]-[44].

D’un simple point de vu, la concentration augmentée de la vapeur d’eau pourrait amplifier
le réchauffement (i.e. la vapeur d'eau supplémentaire absorbe 1'énergie qui se serait
autrement échappée vers l'espace). D’ailleurs, une bonne partie de cette chaleur va
humidifier I’air plutot que de le chauffer, ce qui explique des étés chauds et secs ou bien
moins chauds et humides. Ce double effet est appelé « la rétroaction de la vapeur d'eau ».
Mais cette image de base est complexifiée par des interactions importantes entre la vapeur
d'eau et les nuages, en fonction de la dynamique atmosphérique et du rayonnement a la

fois du Soleil et de la Terre.

Plusieurs indications assurent la rétroaction positive de la vapeur d’eau, mais sa force est
encore débattue. [45] ont étudié cet effet pour la vapeur d’eau troposphérique a part (de la
surface a une altitude moyenne de 20 km). IIs ont constaté un facteur de rétroaction de la
vapeur d'eau de 0,47. Dont, pres de la moitié¢ est due a la vapeur d'eau au-dessus de 450
mbar. De plus, la rétroaction dans la troposphere libre est environ 2,6 fois supérieure a

celle de la couche proche de la surface.

49



Chapitre 2 : La vapeur d’eau atmosphérique

La rétroaction négative de la vapeur d'eau est encore moins assurée, méme dans la haute

troposphere tropical [44].

La contribution de la vapeur d’eau a I’effet de serre naturelle est évaluée depuis les études
du Cess (1974; 1976). Le pourcentage dépend de la méthode de calcul choisi, mais

généralement varie de 65 a 85%.

D’ailleurs, les émissions anthropiques conduisent aux concentrations accrues de méthane
(CHy), et par conséquence, sont une source supplémentaire de la vapeur d’eau dans la
stratosphere par oxydation. Mais la contribution de la vapeur d'eau stratosphérique au
réchauffement (a la fois forgant et feed-back) reste moins que celle du CO; et de CHa.
Cependant, le H,O est la principale source du radical OH qui est impliqué dans de
nombreuses réactions, a travers la formation de nuages stratosphériques polaires (PSC),
qui sont connus pour étre impliqués dans la destruction catalytique de l'ozone

stratosphérique.

Une compréhension des mécanismes de distribution de la vapeur d'eau dans 1'atmosphere
et les effets de la vapeur d'eau sur le rayonnement et la circulation atmosphérique est vitale
pour estimer les changements a long terme dans le climat. A cette fin, nous allons définir

les différents termes utilisés dans les mesures d’humidité.

2.2 Terminologie

Les météorologues ont défini plusieurs termes différents pour exprimer la quantité¢ de
vapeur d'eau dans l'air. Certains se référent a la quantité absolue, ou a la concentration de
la vapeur d'eau dans l'air (le nombre de molécules d'eau par rapport au nombre total de

molécules d’air inclut principalement de 1'azote et de I’oxygene). Parfois, cette quantité est
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présentée par la quantité de molécules nécessaires pour saturer l'air (l'air est dit saturé

quand il contient la quantité maximale possible de vapeur d'eau sans condenser).

a. Le rapport de mélange

C’est le rapport de la masse de vapeur d’eau a la masse de I’air sec seul. Comme des
rapports de masses, I’humidité spécifique et le rapport de mélange sont des nombres
adimensionnels. Ces deux quantités de la vapeur d'eau n’excédent pas quelques pourcent
de la quantité¢ d'air. Du coup, le rapport de mélange est souvent exprimé en unités de

grammes de vapeur d'eau par kilogramme d'air.

Le rapport de mélange augmente globalement avec la température suivant la relation de
Clausius-Clapeyron. En considérant sa variabilit¢ en fonction de I’altitude, le profil
vertical de la vapeur d'eau doit étre évalué avec précision. La Figure 8 présente le profil
vertical d’humidité. La majeure partie de la vapeur d’eau réside dans la basse couche
atmosphérique « en dessous de 12 km d’altitude en moyenne » nommée la tropospheére.
Dans la troposphére, prés de 50 % de la vapeur d’eau sont dans les 2 premiers km. Ces
quantités diminuent rapidement avec l’altitude suivant le gradient de la température a
partir d’un maxima a la surface. En revanche, moins de 5 — 6 % peut se trouver dans la
haute troposphere, tandis que 1% dans la stratosphere, qui prend de plus en plus d’intérét

[46], [47].

51



Chapitre 2 : La vapeur d’eau atmosphérique

~4100

3

1
Atmospheric Pressure (millibars)

:

Hoight above surface (kilometers)

€996 Temperature

—— Water Vapor Mixing Ratio 850
0 i 1 1 A A 1 1013
€0 -50 40 -30 20 -10 0 10 20
Temperature (degrees Centigrade)
L 1 T | ' | + 2
0.001 0.01 0.1 1 10

Water Vapor Mixing Ratio (grams per kilogram)

Figure 8 : La distribution verticale de la vapeur d'eau et de la température dans la
tropospheére et la stratosphere.
Crédit: Courtesy of Dian Gaffen, Air Resources Laboratory, Silver Spring, Maryland.

b. L’humidité absolue

Elle s’est définie comme la masse de la vapeur d'eau divisée par le volume d'air humide
associé. Elle s’exprime en grammes par metre cube. Le terme n’est pas beaucoup utilisé

aujourd'hui.
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c. La pression de vapeur saturante

La pression partielle liée a la présence de I’eau dans 1’air est appelée la pression de vapeur,
mais celle nécessaire pour arriver a la saturation est la pression de vapeur saturante. Cette
pression augmente en fonction de la température et au-dessus de 1’eau pure par apport a

celle avec un soluté dissous.

d. L’humidité relative

C’est le pourcentage de la pression de vapeur par rapport a la pression de vapeur saturante
pour un échantillon de température défini. Cette valeur tend a diminuer avec 1’altitude,
d'une moyenne d'environ 60 — 80 % a la surface a 20 — 40 % en altitude a pression du 300

mbar (9 km environ).

e. L’humidité spécifique

C’est le rapport de la masse de vapeur d’eau par rapport a la masse totale de I’air humide

incluant a la fois 1’air sec et la vapeur d’eau dans un échantillon.

f. La colonne totale de la vapeur d’eau

La colonne intégrée de la vapeur d'eau a partir du sol dans la direction du zénith jusqu’au
sommet de I’atmosphere, est généralement appelée la colonne totale de la vapeur d'eau, en
anglais pour « Total Column of Water Vapour » TCWV. Des fois, elle est aussi appelée de
l'eau précipitable, en anglais pour « Precipitable Water » PW, qui est la hauteur d’eau
liquide qui serait obtenue si toute la vapeur d’eau contenue dans la colonne d’air était
condensée et précipitée au sol. Elle est ¢galement appelée la vapeur d'eau intégrée, en
anglais pour « Integrated Water Vapour » IWV, exprimant la formule [33] générale

suivante:
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TCWV = [/ qp.0p/g (5-a)
Ou,
g p : L’humidité spécifique selon la couche troposphérique de pression p,
Ps : La pression au niveau du la surface,

P¢r : La pression a la tropopause,

Suite aux différentes techniques de mesure, TCWV peut prendre 1’unité de la masse per
unité du surface (TCWV, IWV) en kg/m?, g/cm?; ainsi que I'unité de hauteur (PW) en

mm, cm d’eau.

ror \ 2 “, 7 .
Généralement, | mm correspond a 1 kg/m”. L’autre unité connue en spectroscopie est

molécule/cm® ot 1x1021 molécule/cm? = 0.3 kg/m”.

La TCWV est un bon indicateur de la variabilit¢ de la vapeur d'eau dans la basse
troposphere et de ces processus connexes [48]. Cette thése s’intéresse notamment a la
colonne totale de la vapeur d'eau TCWV. Nous considérons cette variable dans les études
qui suivront (Chapitre 3, 4, 5, et 6). En terme de budget de l'eau, elle représente la
tendance de stockage de la vapeur d'eau dans la colonne d’atmosphére, en raison de
1'équilibre entre les précipitations et I'évaporation d’une part, et de la convergence d’autre

part.

Tres variable en espace et en temps, sa distribution suit la variabilit¢ de la température,
¢galement les conditions locales : 1’orographie, la continentalité, la disposition par apport
aux circulations atmosphériques qui transportent et redistribuent 1’énergie dans les trois

dimensions a une échelle globale.
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Dans des échelles inférieures a un an, la TCWV pourrait changer de fagon significative et
remarquable a laquelle nous nous intéressons. Sa variabilité spatiale et temporelle est
décrite au cours de cette thése au-dessus des régions polaires (au-dessus de 60°N), a partir

d’une description de ses techniques de mesure.

2.3 Techniques de mesure

Il y a un grand intérét pour les mesures de la vapeur d'eau sur toutes les échelles
temporelles et spatiales, avec des méthodes in-situ et de télédétection.

La vapeur d'eau a été mesurée a la surface des la fin du XIXeéme siécle, mais seules les
observations effectuées depuis les années 1950 ont été compilées dans une base de
données appropriée pour les études climatiques.

Des initiatives de recherche visant a améliorer notre connaissance de I'eau
atmosphérique ont été formulées a la fin des années 1980. Depuis lors, une variété de
moyens ont été mise au point pour mesurer la distribution verticale et horizontale de la
vapeur d'eau. Les mesures concernent souvent la pression de vapeur saturante, la
température de rosée ou de I'humidité relative. Ensuite on passe de l'un a l'autre, grace a
des relations physiques connues, mais pas toujours suffisamment fiables [49], en plus
du risque d’accumuler les erreurs sur les échelles mensuels ou bien saisonniers.
Toutefois il existe certaines données plus complétes pour les zones océaniques.

Les informations de I’humidité de 1'Arctique reposent sur 1’existence des observations
globales/in-situ. Il faut les regrouper, les qualifier pour ensuite les utiliser comme
« input » des ré-analyses et des modeles de prévision climatique. Le contexte historique
a plus long terme est fourni par des indicateurs paléo-climatiques, qui n’entreront pas
dans ce travail. Les estimations de changements hydrologiques futurs sont tirées des

projections de modeles climatiques avec divers scénarios pour les activités humaines et
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les forgages externes associé¢s. Cependant, la compréhension du budget de 1'humidité

atmosphérique dans 1'Arctique est toujours loin d'étre atteinte.

L’importance de la vapeur d’eau pour les études atmosphériques a conduit au
développement de plusieurs techniques de mesures, pour répondre aux problématiques
scientifiques particuliéres. Certaines sont : In-situ, ou les stations de mesures au sol
fournissent des mesures contenues et relativement précises. Leurs bases de données
permettent de caractériser de manicres spatiales fiables le profil vertical de la vapeur
d’eau. Celui-ci est possible a partir de radiometres, micro-ondes, et autres techniques.
D’autres sont gérés A distance ou par «télédétection », tels que les lidars Raman ou a
absorption différentielle, les spectromeétres infrarouges a transformée de Fourier, le GPS
(qui peut étre a la fois basé au sol ou bien effectué des mesures en occultation), ou le
radar. Avec les derniers développements technologiques, certains instruments sont
embarqués sur satellites, pour permettre une couverture globale. Mais, tout a commencé

par les hygrometres.
2.3.1 Hygrometres

Les premiers hygromeétres utilisés depuis 1845 sont de principe simple. Ils étaient basés
sur la variation de longueur d’un cheveu en fonction de I’humidité relative de 1’air. Par la
suite, ils sont devenus électriques. La plupart utilise des mati¢res ayant des propriétés
¢lectrique ou dynamique sensibles a la variation d’humidité relative de 1’air. Ils produisent
des mesures de rapport de mélange avec une incertitude de +/— (2-5) %. Ils peuvent étre
installés au niveau du sol ou bien portés par des ballons gonflés (Figure 9) et équipés par
un systéme de transmission de mesures comme pour les radiosondes que je décrirai par la

suite.
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Figure 9 : Profils verticaux de la vapeur d'eau d’un vol ballon FBHs (NOAA Frost
Point Hygrometres) au-dessus du Colorado.
Crédit : http://www .esrl.noaa.gov/gmd/dviiadv/graph.php.

2.3.2 Radiosondes

Deés la fin de la Seconde Guerre mondiale, la distribution de la vapeur d'eau
climatologique dans toute la troposphére est devenue plus claire, grace au réseau

radiosonde biquotidien au-dessus de I’Europe.

Les radiosondages ont longtemps ¢été considérés comme 1’outil de référence pour la
caractérisation thermodynamique de 1’atmosphére et constituent I’épine dorsale des
systemes opérationnels d’assimilation de données a des fins de prévision météorologique
[50]. C’est un ensemble d'instruments portés par un ballon qui permet des mesures de la
température, de I'humidité relative, de la pression et parfois du vent. Chaque capteur recoit

un signal qu’il transmet a certaines fréquences radio a 1’antenne située au sol. Puis le
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récepteur envoie les données de télémesure a un exécutant PC personnalisé qui enregistre
et affiche tous les parametres mesurés lors d'un vol (voir Fig. 10). Les radiosondes
modernes comportent aussi des dispositifs GPS permettant d'enregistrer des données
précises de position et donc de la vitesse du vent. Les radiosondes les plus récentes sont

de type Viasala RS92 [51] [52].

Depuis 1940, le réseau de radiosondage permet la mesure de la vapeur d'eau
atmosphérique. Leur principal avantage est de fournir des mesures directes sans avoir
besoin d’hypothéses ou d’approximations (en dehors des erreurs de mesures). Mais, la
mesure en haute tropospheére reste intrinsequement plus compliquée, en partie du fait des
problémes de contamination en passant a travers une troposphére inférieure beaucoup plus

humide.

Les mesures avant 1973 sont connues pour avoir une qualité médiocre [53] : les capteurs
des radiosondes d’alors souffrent d’un biais significatif des mesures a cause du
réchauffement par rayonnement solaire [54] qui les rendent moins sensibles a des altitudes
en haute troposphere (inférieures a 500 h.Pa). De plus, des discontinuités artificielles dans
l'enregistrement des données sont dues aux changements d’instrumentations au cours du
temps [55]. Par conséquent, les mesures exploitables sont limitées a certaines stations et
pour des périodes d’instrumentation stable et de sondes fiables. Par conséquence, une

combinaison des mesures peut étre plus répandue.
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Figure 10 : L’ensemble d’une radiosonde portée sur ballon

Les réseaux de radiosondages (tel : Historic Arctic Radiosonde Archive HARA' | U.S.
National Climat Data Center NCDC, Integrated Global Radiosonde Archive IGRA?) sont
distribuées dans le monde entier sauf sur ’Océan ou ils sont rares. Leurs mesures souffrent
généralement de trois types d'erreurs: erreur systématique d'observation, inhomogénéité
spatiale et temporelle, et erreurs d'échantillonnage diurnes et spatiales en raison de mesures

biquotidiennes [56], [57] [58] [59].

La méthode la plus ancienne et la plus approfondie pour calculer le TCWV est l'intégration
de profils d'humidité spécifique verticalement entre deux niveaux de pression [53] comme

dans la formule:

Thttp:/Insidc.org/data/docs/daac/nsidc0008_hara.gd.html.
2 https://www.ncdc.noaa.gov/data-access/weather-balloon/integrated-global-radiosonde-archive.
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WV = [ Gy (p) .Op [57] (5-b)
Dont :
gwy : L humidité spécifique
Py : La pression au niveau du sol
Piop : La pression minimale mesurée

La derniére décennie a vu plusieurs efforts consacrés a comparer les données de la vapeur
d’eau par radiosondes a celles par GPS afin d’améliorer les qualités des radiosondes et
d’identifier/quantifier les sources d’erreurs systématiques [60], [61], [62], [63], [64], [65],
[66]. A noter que I’inter comparaison GPS / RS doit étre effectuée avec précaution et n’ est

que pour les stations co-localisées afin d’éviter les biais supplémentaires [67].

Grace a leur archive suffisamment longue, les radiosondes sont largement utilisées dans les

études climatologiques de la TCW'V, dont les tendances depuis 1950s [68], [69], [70].

Au-dessus de 1I’Arctique, les TCWYV par radiosondes étaient données comme une référence
pour la validation des satellites/ré-analyses (ERA-Intérim, et autres)[71], ainsi que
pour d’autres méthodes au-sol comme les micro-ondes radiometres, les spectrometres
(FTIR?>, RAMY), mais surtout le GPS [72], [73], [74]. La majorité des campagnes de
validation/comparaison est généralement lancée a partir du début du printemps et pendant les

mois d'été. Au cours de cette thése les radiosondes ne sont pas utilisées.

3 FTIR: ground-based Fourier transforms infrared spectrometer.
4 RAM: the Ny-Alesund microwave radiometer.
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2.3.3 Lidars

Lidar (Light detection and ranging) est 1I’équivalent optique du radar. Son principe repose
sur 1I’émission d’impulsions laser a une longueur d’onde adaptée au paramétre/composant
observé dans I'atmospheére, entre le proche ultraviolet et le proche infrarouge. Les photons
rétrodiffusés peuvent étre détectés a 1'aide d’un télescope de réception, dans un mode de

détection active que I’on détaillera plus tard.

Généralement, la lumiere émise peut interagir avec les différents composants de

I’atmosphére par diffusion ou absorption.

La diffusion est dite « ¢élastique » si la fréquence d’émission et du réception sont les
mémes, comme pour le lidar Rayleigh qui permet d’obtenir un profil vertical de

température [75] [76] , d’aérosols [77], ou de vent [78].

Les lidars de type fluorescent fournissent des informations sur les composants

stratosphériques tels que NO,, OH.

Les lidars peuvent étre : basés au sol [79] ; embarqués en avion [80] qui permettent des

mesures le long de sa trajectoire ; ou sur satellite comme CALIOP sur CALIPSO [81].

A haute altitude, la vapeur d'eau présente de grands gradients horizontaux et est distribuée
en filaments. Dans ce cas, on ne peut pas capturer adéquatement tous ces phénomenes et
processus via les images satellites. De méme les radiosondes météorologiques standards

souffrent d'interruptions de fonctionnement et de biais [55], [56].

En montrant une capacité a localiser les gouttelettes d'eau et les particules de glace dans

I'atmosphere, les lidars donnent aux scientifiques un nouvel outil puissant pour étudier les
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nuages [82]. Certains lidars permettent une meilleure caractérisation des nuages

stratosphériques polaires PSCs [83] et des nuages multicouches.

Lidars permettant la détection de la vapeur d’eau dans I’atmosphére libre (au-dessus de 3

km d’altitude):

Le lidar Raman, quand la diffusion « inélastique » ou le décalage fréquentiel est utilis¢,
de maniére dépendante des composantes atmosphériques rencontrées sur le trajet de

lumiére. Ce lidar peut donner également des concentrations de N, O, , O3 [84].

La vapeur d’eau troposphérique est mesurable par lidars depuis 1969, fruit de recherche
de S. Melfi et al, dont la spectroscopie Raman utilisait une seule longueur d'onde laser. Ce
lidar a la capacit¢ de fonctionnement automatique. Les effets Raman induisent un
changement de fréquence de la lumicre, d’une grandeur dépendante de la molécule
observée. Ces décalages spectraux peuvent identifier la diffusion induite par plusieurs
constituants atmosphériques. Ces premieres observations sont effectuées la nuit, ensuite

certaines sont faites de jour et de nuit mais limitées par la sensibilité du lidar [85].

Comparée a la diffusion ¢€lastique (Rayleigh), la diffusion Raman est faible. Et la détection
de la vapeur d'eau est basée sur le rapport de la diffusion Raman de la vapeur d'eau et la
diffusion Rayleigh par 'azote. Ce principe ne fournit pas une mesure directe du rapport de
mélange de la vapeur d'eau, il a toujours besoin d’une calibration par d’autres instruments

comme les radiosondes.

Le lidar Raman est en phase continue d’évolution, [86], le SBR (Solar Blind Raman),

[87], [88], [89].
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Les systémes DIAL, ce lidar est plus sensible pour la mesure de la vapeur d’eau pendant la
journée. Les mesures stratosphériques (Pelon et Mégie 1982) sont possibles mais elles

nécessitent un instrument en altitude.

Le DIAL [91] [92] [93] exploite I'absorption différentielle de la vapeur d'eau a deux
longueurs d'onde, dont I’une est absorbée (dite « on-line » en anglais), 1’autre ne 1’est pas
(« off-line » en anglais). Il utilise le rapport entre le signal de retour des deux signaux. Ce
rapport est directement li¢ a l'absorption de la vapeur d’eau, ce qui permet au DIAL
d’éviter un calibrage difficile (cas de Raman) pour produire un profil continu avec des
résolutions spatiales et temporelles élevées. L’erreur du DIAL peut atteindre 5% dans la
troposphére. Cette erreur est inversement proportionnelle a I’énergie d'impulsion et a la

puissance de récepteur.

Les lidars a diffusion Rayleigh-Mie-Raman, sont, par exemple, les lidars francais
développés a ’OVSQ® [94]. Ces lidars peuvent donner le profil vertical de la vapeur d'eau
avec une précision inférieure a 10% jusqu'a 10 km [95], ils peuvent également caractériser
les cirrus fins aux latitudes moyennes pendant la nuit [96], [97]. Certains sont utilisables

pour mesurer 1’ozone troposphérique [98].

En régions polaires, le lidar permet I’étude des processus a fine échelle comme la
détection d’inversion de I’humidité pendant I’hiver [99]. Les lidars fournissent des
mesures de meilleure résolution en comparaison aux radiosondes. Les comparaisons des
profils d’humidité du lidar Raman pendant la nuit avec les radiosondes Vaisala-92 (la plus
récente) montrent un accord général dans I’ordre de 10% jusqu'a 8 km d'altitude [64] .

Dans un autre effort, la TCWV mesurée par lidars a été comparée a celle par GPS,

5 Ce lidar est développé a I'Observatoire Versailles Saint Quentin en Yvelines OVSQ & Guyancourt 78280-
France puis installé a 'observatoire de Maido a l'ile de la réunion.
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radiosondes, et hygrometres au-dessus du Japon : les lidars ont trouvé des valeurs plus

grandes que le GPS, et moins grandes que les radiosondes [100].

Les principales sources d'erreurs sont les erreurs systématiques, le comptage des photons
et l'estimation du fond de lumiere. Les mesures dans la couche limite inférieure a 3 km
d’altitude sont moins fiables. Cette diminution de fiabilité est due a la présence de nuages
et de précipitations qui sont des facteurs limitant supplémentaires [101]. Les lidars sont

relativement couteux, ce qui limite le développement d’un réseau dense de lidars.

Figure 11 : Lumiére du LIDAR de I’Observatoire haute province OHP, France.
Crédit : Photo prise par moi durant ERCA201 50,

& European Research Courses of Atmospheric Science ERCA. Observatoire de Haute Provence OHP,
Fevrier2015.
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Conclusion

La vapeur d’eau atmosphérique joue un rdle clé dans le bilan radiatif et chimique de
I’atmosphere terrestre. Elle fait partie de la boucle de retour ou « Feedback » de
changements climatiques globaux et en Arctique. Sa terminologie riche est présentée dans
ce chapitre pour ne garder que le terme TCWYV utilisé par la suite de cette thése pour
¢tudier I’Arctique. Les trois techniques détaillées dans ce chapitre différent par leur
popularité et leur efficacité, mais répondent aussi a certains défis. Les hygromeétres ont
montré une efficacit¢ et fiabilit¢ de mesurer la vapeur d’eau stratosphérique. Le
radiosondage est la technique la plus ancienne utilisée parmi ces trois pour la région
polaire. Mais leurs archives souffrent généralement d’erreurs systématiques d'observation,
d’inhomogénéité spatiale et temporelle, et d’erreurs d'échantillonnage diurnes et spatiales
en raison de mesures biquotidiennes. Les lidars fournissent des mesures de meilleures
résolutions en comparaison aux radiosondes. Ils permettent I’étude des processus a fine
échelle en région polaire. Mais, leurs mesures sont sensibles a la présence de nuages et a
I’occurrence des précipitations, surtout dans les couches basses de 1’atmosphére. Par la
suite, nous allons décrire différentes autre méthodes utilisées pour étudier la TCWV

globalement a distance par satellites ou depuis le sol par GPS.
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3. Chapitre 3 : Instrumentations et méthodes de mesure

Introduction

La vapeur d'eau est un ¢élément clé du systeme climatique, une partie essentielle du cycle
hydrologique global, une variable atmosphérique essentielle, mais qui reste encore
difficilement mesurable. Trés variable dans I'espace et dans le temps, a tel point que les
concentrations de la vapeur d’eau peuvent varier de trois ordres de grandeur dans la

tropospheére.

Le principe de télédétection des composants atmosphériques est basé sur l'interaction entre
ces constituants et le rayonnement électromagnétique activement ou passivement exploité.
Le rayonnement traversant l'atmosphére se compose de signatures spectrales qui sont
caractéristiques de l'absorption, de la diffusion ou de 1'émission par les molécules
présentes dans I'atmosphére et les aérosols. Ainsi il est possible, a partir du rayonnement
mesuré a distance, d'extraire l'information sur la composition de ’atmosphere et les

concentrations des gaz et des aérosols, en utilisant une méthode d'inversion.

Les instruments installés au sol (telle la technique GPS qui sera détaillée dans ce chapitre)
peuvent en général observer l'atmosphere au-dessus d’un seul site, tandis que les
instruments a bord des avions ou satellites peuvent recueillir des données en mode de

passage ascendant ou descendant sur une zone plus large.

La surveillance avec précision des tendances de la vapeur d'eau et de la variabilité a toutes
échelles pertinentes a toujours été une tache difficile. La décroissance exponentielle de la

concentration de la vapeur d'eau dans un profil vertical implique la nécessit¢ d’une
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compilation des différentes techniques pour mieux I’évaluer face aux différentes

conditions.

Par la suite de ce chapitre nous allons décrire les différents méthodes/ techniques utilisées
au cours de cette thése pour mesurer la TCWV. Celles-ci incluent une base de données
référentielle (basée au sol) pour tracer les incertitudes et permettre la validation de nos

jeux de données satellitaires au-dessus de 1’ Arctique.

3.1 GPS

A l'origine, (le premier GPS (Global Positioning System) nommé le systtme NAVSTAR
(Navigation System by Timing And Ranging)) était concu en 1970 par les américains et
¢tait destiné aux applications militaires de localisation. Par la suite, les signaux GPS sont

devenus accessibles aux civils en 1983, comme un systéme géodésique du positionnement.

Généralement, un systeéme GPS est structuré de trois segments :

V' Spatial, des satellites émettent les signaux d’une altitude d’environ 20 200 km.
v' Controle, des stations terrestres suivent les satellites et corrigent les erreurs de position.
v' Utilisateur, un récepteur GPS mesure la distance récepteur/satellite, et calcule la position

du I’utilisateur.

Le systtme GPS fonctionne en continu et par tous temps, de fagon a se rendre ouvert aux
civils en temps réel. Il est économique si on considére que le colt d'un récepteur est minime

en comparaison du colt du segment spatial.

Le premiere utilisation révolutionnaire de GPS pour les sciences ionosphériques et
météorologiques avait lieu en 1994 [50]. Le principe est simple, la réfractivité atmosphérique
ralentit les signaux électromagnétiques se propageant des satellites vers les récepteurs, de

facon a ce qu’ils empruntent une trajectoire appelée chemin optique S
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(Fig. 12), correspondant a un allongement apparent du trajet du signal en traversant

I’atmosphere, en comparaison a celle dans le vide G.

GPS-satellite

curved path
Zpte iy

G= geometrical direct
line path

£

GPS-receiver

Figure 12 : Principe du GPS.

(Lorsque le faisceau se propage au travers d’une atmosphere, il se courbe S en raison de la réfraction
dans le milieu traversé et subit un retard [102])

3.1.1 Modélisation de la phase

Le modele d’observation de la phase est exprimé ci-dessous dans le formalisme de [103],

Hofmann - Wellenhof et al., 1993 :

LS = ps+c.(8t, — 8ty) + A NS+ 8Ppoy — 8Piono + 8Propo + 8PSy + 6Py, + €

Avec,

ps : Distance géométrique entre le satellite et le récepteur,

ot,. : Décalage de 1'horloge du récepteur par rapport au temps GPS,
6t : Décalage de I'horloge du satellite par rapport au temps GPS,
A : Longueur d’onde,

N7 : Ambigiiité de phase (nombre entier de cycles dans la distance py3.),

69



Chapitre 3: Instrumentations et méthodes de mesure

6P, : Effets relativistes,

6P;,n, ¢ retard/avance de phase due a la traversée de l'ionosphere,

8P 10po : Retard de propagation di a la traversée de la troposphere,

6P, : Décalage et variations du centre de phase dans I'antenne du satellite,
6P, : Décalage et variations du centre de phase dans I'antenne du récepteur,

€ : Erreurs de mesure ou de modélisation,

Notez que l'exposant s fait référence a un satellite et 1'indice r a un récepteur. L'équation
est spécifique a chacune des deux fréquences car tous les termes hormis p;. dépendent de
la longueur d'onde A. L'estimation des parameétres [102] inclut la position du récepteur,
I’ambigiiité enticre, les paramétres troposphériques et les décalages d'horloge du récepteur
pour un calcul en positionnement ponctuel précis (PPP). Ce calcul se fait par une

technique d'optimisation (moindres carrés ou filtrage de Kalman).

En général ce calcul est fait sur des sessions d'observations journalieres de 24h.
Lorsqu'une seule position est estimée par jour, il convient de corriger également les
déplacements sous-diurnes de la station au niveau des observations, au moyen de modeles

géophysiques.

Dans I’ionosphére (milieu dispersif), le retard dépend de la fréquence de I’onde émise.
Les effets ionosphériques sont largement éliminés par une combinaison linéaire de

données a bi- fréquences.

312 ZTD

Le retard troposphérique d’une observation de phase (& une direction définie par

I'¢lévation E et 'azimut ¢) est décrit par le formalisme de modéle de [104] dont les trois
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fonctions de projection empiriques basées sur la forme de fraction continue de [105],

[106] comme suivant:

8P rop(E, ) = ZHD x my(E) + ZWD X m,,(E) + [ Gy.cos® + Gg.sin@] x

mgy(E)

Avec,

Gy , Gg : Composantes Nord et Est du gradient troposphérique (estimées),

my(E) ,m,,(E), m4(E): Fonctions de projection pour les retards hydrostatique,
humide, et les gradients respectivement.

Délai Zénithal Hydrostatique ZHD (corrigé a priori), représente essentiellement 1’effet
induit par ’air sec (notamment N2, O2). Il a I’ordre de grandeur qui peut dépasser 2
metres. Il peut étre corrigé a partir de la pression au sol. Il a longtemps été calculé par un
modele analytique utilisant une pression référencée a 1013 h.Pa au niveau de la mer
[107]. Suite au réseau plus développé de Température et de Pression via les modéles et les

observations [108] une analyse plus pratique et fiable est répandue.

Délai Zénithal Humide ZWD (estimé), la réfraction dans le domaine des micro-ondes est
trés sensible au contenu en vapeur d'eau de l'atmosphere. La vapeur d’eau ayant une
distribution spatiale et temporelle trés variable, elle induit un délai humide. La correction
de ce délai (de I’ordre d’une dizaine de centimétres) est une principale source d'erreur des

applications géodésiques des techniques VLBI’ et GPS.

La prévision forcée par des mesures métrologiques terrestres fait partie des premiers

efforts de modélisation des ZWD et des gradients : Gy, Gg. Mais ils sont rapidement

7 Un réseau de trentaine de station, leur base de données développée par le JPL (Jet Pulse Laboratoire,
en Californie) est I'interférométrie de référence trés longue (VLBI).
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\

remplacés par les modeles variationnels a la fois déterministes (fonctions) ou
stochastiques (marche aléatoire, Gauss-Markov) [109]. Fournissant des données purement
numériques sans avoir besoin de technique annexe, cette méthode est plus exploitable pour
les grands réseaux comme GNSS (que 1’on utilise et sera détaillé plus tard). Certains
réseaux plus limités comme le VLBI favorisent la correction par la radiométrie micro-
ondes et/ou radiosondage comme une correction externe. Ces deux derniers sont

¢galement utilisés pour valider les mode¢les variationnels.

Le Délai Troposphérique Zénithal (ZTD), correspond en fait a une projection au zénith
du retard troposphérique moyen entre les récepteurs au sol et les satellites GPS.
L'estimation de ce retard au cours du traitement des données géodésiques a été
originellement introduit comme un "parameétre poubelle". Mais depuis le modéele
développé par [105], I’estimation de la propagation est devenue possible et leur modele est
toujours utilisé jusqu’a maintenant, passant par plusieurs phases d’amélioration, qui a
permis (au moins partialement) a réduire l'incertitude de positionnement au cours des 30

derniéres années.

ZTD vaut généralement de 2.3 & 2.5 m au niveau de la mer. Le retard troposphérique est
sensiblement proportionnel a ['épaisseur et la densité des molécules des couches
atmosphériques traversées. La variabilit¢ de la masse d’air [102] est fonction de l'angle
d'¢lévation. Les fonctions de projection sont définies par des modéeles analytiques ou

numériques.

IWV est possiblement convertie a partir de ZWD en ajustant les parameétres sur le modéle

(équation) d’observation par la méthode des moindres carrés ou par un filtre Kalman.
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313 IWV (TCWYV)

La vapeur d’eau intégrée (IWV) est I’expression qui correspond a la masse de la vapeur
d’eau verticalement intégrée dans une colonne atmosphérique au-dessus d’une unité de

surface, alors c’est I’équivalent de la TCWV (voir section 2.2.1).

Nos jeux de données GNSS/IWV utilisés dans cette theése est récupérées pour une station

connue, a partir du formalisme du Délai Total au Zénith (ZTD):

ZTD =ZHD + ZWD

Avec,

ZTD [110], il provient de 'observatoire géodésique Pecny (République tcheque) nommé
«solution repro2» et appelé GO4. Les valeurs aberrantes dans les séries temporelles
(ZTD) ont été détectées et éliminées en utilisant la plage de controle et méthode de

contrdle des valeurs aberrantes décrites dans [61],

ZHD [111], mais a partir des données de niveau de pression de ré-analyse ERA-Intérim
[112], qui contient 37 niveaux verticaux entre 1000 h.Pa et 1 h.Pa, avec une résolution

horizontale de 0,75 © x 0,75 °, et une résolution temporelle du 6 heures, suivant :

ZHD = 0.002277 Py, | f (A, H),

Avec,

Pg..1a pression de la surface,
A, H: 1a latitude et I’altitude de la station, respectivement,

ZWD est la différence entre les deux délais (ZTD-ZHD), il est quasi-proportionnel a

I’intégrale de la densité de la vapeur d’eau dans la colonne atmosphérique au-dessus de la

station GPS.
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Ensuite, IWV (TCWYV) est converti de ZWD:

TCWV = ZWD x K(T) (5-c)

Avec,

K(T,,) : le facteur de conversion du retard a une masse, T}, : la température moyenne
pondérée, calculée depuis les niveaux de pression d’ERA-Intérim [112], pareillement
utilisés pour les calculs de ZHD,

Pour chaque station du réseau GNSS, les données Py, et T,, sont passées par trois étapes

d’interpolation a fin d’obtenir la résolution finale désirée,

e Verticalement, a la hauteur de la station GNSS,

e Horizontalement, interpolation bilinéaire (en utilisant les 4 points de grille autour
de la station) pour s’adopter a I’emplacement de la station.

e Temporellement, (sur les courbes cubiques) pour s’adapter aux données GNSS
ZTD, et enfin avoir des jeux de données de TCWV a la résolution finale d’une
heure.

3.14 Source d’erreur de IWV/GPS

La précision de I'TWV (TCWYV) par GPS est toujours un sujet de la recherche continue.
Certaines erreurs sont liées a la méthode de traitement de données, tels les biais en
fonction d’un angle « cut-off » différent (5° a 40°) [113]. Pour les mesures a moindre
erreurs systématiques au-dessus de régions polaires, un angle « cut-off » plus élevé est

recommandé.

Les erreurs instrumentales liées a chaque site et a son équipement sont également des

sources communes d’erreurs.

L'incertitude de la dérivé IWV par GPS dépend fortement de la précision du Délai
Zénithal total (ZTD), déterminée par de nombreux paramétres, y compris les erreurs de
position du satellite en orbite, le retard ionosphérique, le signal multi trajet, les erreurs

74



Chapitre 3: Instrumentations et méthodes de mesure

d'antenne liées (par exemple, les variations du centre de phase), et les fonctions

cartographiques. Autres erreurs sont introduites en fonction du paramétrage utilisé dans la

conversion de ZWD a IWV [114] (par exemple, I’erreur en estimation de Ty, et Py soit

depuis des mesures du surface ou bien de modeles synoptiques).

Mais dans l'ensemble, une incertitude de I'TWV GNSS dérivé en dessous de 1 kg/m’

pourrait étre réalisable [115], une des raisons derriere ’avis favorable de les utiliser

comme source de données référentielle.

3.1.5 IWV/GNSS : référence in-situ

La technique GPS en générale a été prouvée comme un outil efficace de sondage de la vapeur

d’eau, son intérét aupres de la communauté météorologique a augmenté en raison :

>

>

de la densité accrue du réseau et de la stabilité a longue terme,

du gain dans le traitement des données qui assure leur qualité¢ élevée, et des
résolutions favorables pour les utiliser en entrée de modeles [57],

de I’étude des processus (cycle diurne, variabilité saisonnicre et interannuelle de
TCWYV) autour du monde [116]-[118],

de I’¢tude du cycle de 1’eau (bilan) dans plusieurs régions au monde [119],

de leur capacité de mettre en évidence les limites d’échantionnage et les biais des
autre techniques [61], [120]-[123],

de son utilit¢ dans la validation totalement indépendante :

o des satellites globalement [61], [124]-[126] et régionalement: au-dessus
de I’Afrique [121], [127], I’Europe [57], [65], [128], [129], la Méditerranée
occidentale [130], I’Asie [131], [132], I’Australie [133], I’ Antarctique
[134], et I’ Arctique [72],

o d’autres techniques in-situ tel les radiosondes et les radiomeétres [135],
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o des ré analyses [118], les modeles a méso échelles [120], [136], et les
modeles de prévision [120], [137], [138],

» de sa capacité a fournir des mesures en continu indépendamment des conditions

météorologiques avec un échantillonnage inférieur a I’heure. Ce qui lui donne un

atout particulier dans les régions a faible densité de données comme 1’ Arctique,

En conséquence, cette technique a son potentiel a étudier la variabilité atmosphérique de la

vapeur d’eau, surtout grace aux nombreux projets européens/internationaux.

3.1.6 IGS

Depuis 1994, 1IGS (International GNSS Service) archive et diffuse les données des
stations de réseau GNSS qui regroupe le systéme américain GPS et son analogue russe

GLONASS « Global Orbitography Navigation Satellite System».

Le réseau IGS est constitué¢ d'environ 506 stations permanentes (Fig. 13) toutes mises en

ceuvre et traitées par une fédération volontaire d'environ 200 institutions de 80 pays.

Le projet COST-716 facilita I’application métrologique du GPS, a travers la mise en place
d’un service pré-opérationnel de calcul de retards troposphériques en temps quasi-réel. De
plus, il contient la seule archive de données ZTD, globale et sur le long terme mais sont en

permanence en phase de développement [139], [140].

IGS posseéde une bonne couverture régionale qui permet un jeu de données de TCWV au-
dessus des certaines stations en Arctique (voir Fig. 14 pour un exemple de ces données), a
utiliser dans I’étude effectuée en Chapitre V de cette these. Cet effort fera partie du projet
européen COST716 [141], et surtout de leur récente initiative ES1206 GNSS4SWEC
(GNSS for Severe WEather and Climate monitoring) dédiée au développement d’un

réseau adapté pour la recherche atmosphérique des changements climatiques,
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http://www.cost.eu/COST Actions/essem/ES1206.

Figure 13 : Distribution géographique globale de réseau GNSS avant 2007.
Crédit : http://igscb jpl.nasa.gov/

45

40

35}

TCWV kg/m?

30

25

20

TCWV sodankyla

1

= 1 I |

2001

|
2006 2007 2008 2009 2010 2011 2012 2013 2014 2015
année

2002 2003 2004 2005

Figure 14 : Les séries temporelles de la TCWYV (horaires) depuis I’IGS par (kg/mz)

au-dessus de Sodankyla-Finland (67 °N, 26 °E) pour 2001-2015.
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3.2 Satellites

Les instruments a bord des avions ou satellites peuvent recueillir des données ascendantes
ou descendantes sur une zone plus large par rapport aux techniques basées au sol. Les
instruments montés sur satellites peuvent varier selon : la géométrie de visée, le type de

rayonnement observé, et la gamme spectrale utilisée parmi d’autres.

La détection de la vapeur d’eau de l'espace est possible en profitant de ces caractéristiques
spectrales d'absorption ou d’émission, depuis l'ultraviolet jusqu'aux micro-ondes en
passant par le visible et l'infrarouge. Les instruments (IR) (MW) peuvent mesurer la
vapeur d’eau au nadir dans la troposphere tandis que les instruments avec une géométrie
d'observation au limbe mesurent les profils de vapeur d'eau dans l'atmosphére moyenne.
Depuis les années 1975, les observations de la vapeur d’eau deviennent possibles via les
instruments embarqués en satellites. Une plateforme orbitale est donc devenue 1'outil de
prédilection pour réaliser la cartographie quasi globale de la vapeur d’eau. Ci-dessus un

apercu de toutes les observations par satellite (1975 - 2010) de la vapeur d'eau (Fig. 15).

Limitations, un instrument spatial peut combler les lacunes du radiosondage/GPS au-
dessus de I’océan, des régions polaires, ou dans la haute troposphére ou les capteurs de
radiosondes sont souvent moins fiables. Mais, d’ailleurs (a la différence des observations
in situ comme les ballons ou les instruments embarqués sur les avions), les mesures
spatiales ne correspondent pas a des mesures directes de variables géophysiques
(concentrations ou profil). De plus, les observations spatiales de la vapeur d’eau ont
¢galement ces limitations et difficultés : elles sont sensibles a la topographie de surface
(neige, milieux glaciers, ou bien surfaces insuffisamment brillantes), aux dynamiques
atmosphériques (vent, nuages, précipitations), ou bien a la dépendance saisonniere

(Soleil). En plus, d'aprés les observations de satellites existantes l'extraction de la vapeur

78



Chapitre 3: Instrumentations et méthodes de mesure

d'eau est encore un défi sur les surfaces terrestres vertes [57]. Autrement, 1'échantillonnage
temporel est dépendant de la largeur de la bande du capteur, et les observations a qualité
acceptées de TCWV sont limitées aux meilleures extractions des scénes de terre sans

nuages.

Satellite sensors measuring atmospheric water vapour
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Figure 15 : Observations satellites de la vapeur d'eau de 1975 a 2011 triées selon la

technique de mesures (spectre, géométrie) et ’altitude.
Crédit : [142].
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3.2.1 AIRS,’observation de la vapeur d’eau dans ’infrarouge

Historiquement, la télédétection des profils de la vapeur d'eau a partir de I'espace a été
effectuée via les canaux d'émission IR. Les techniques infrarouges ont été lancées I’année

1980, embarquées en satellites en orbite polaire ou géostationnaire.

Principe. Les capteurs travaillant dans I'lR mesurent des intensités de rayonnement
¢lectromagnétique apres leur passage dans I'atmosphére. L'équation du transfert radiatif (le
modele direct) décrit théoriquement ce rayonnement. Le spectre de luminances émis par le
systtme Terre-Atmosphere est ainsi calculé a partir de notre connaissance de l'état de
I'atmosphére de tel sorte que les résultats dépendent en partie des profils de température et
d'humidité utilisés dans l'inversion (le model inverse), ainsi que des caractéristiques de

'instrument.

Récemment, les mesures dans I’infra-rouge ont connu une progression remarquable, et le
systtme de traitement des données a été développé pour les rendre disponible a la

communauté scientifique et aux centres opérationnels de prévision météorologique.

AIRS représente un effort développé de surmonter les limites de ces techniques, on le
détaillera par la suite. AIRS mesure le rayonnement thermique ascendant et émis par
'atmosphere et la surface. Ensuite, les radiances observées sont modélisées via un
algorithme de transfert radiatif (RTA), et converties aux parameétres géophysiques tel que
le profil vertical de la température, de I’humidité, en plus des concentrations de certains
gaz: CHy4, CO,, Os, etc. Par la suite, nous allons décrire sa plateforme, ses caractéristiques
techniques, son protocole spécial de combinaison des observations, la géométrie, et les

modéles de conversion de radiances de sous-scénes claires a la TCWV.
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Plateforme. Le systéme de sondage atmosphérique dans I’infrarouge AIRS fait partie du
systtme d’observation de la Terre (EOS). AIRS est embarqué sur la plateforme
AQUA/NASA depuis mai 2002, pour observer le cycle de 1’eau, les ondes radiatives
(DLR), et pour surveiller les changements climatiques associ€s aux concentrations de gaz

a effet de serre, en vue d’atteindre une prévision numérique plus réelle.

a. Instrumentation

[143] ont détaillé 'instrument AIRS. C’est un sondeur a balayage transversal en continu.

11 est composé d’un spectromeétre IR et d'un photometre NIR/VIS.

Le spectrometre infrarouge est alimenté par un télescope. Il analyse le rayonnement
thermique entre les nombres d'onde 650 cm™ et 2675 cm™, avec un pouvoir de résolution
moyen de (A/Ax = 1200). Les 2378 bandes spectrales [144] se trouvent dans les limites
(3.74-4.61, 6.20-8.22, 8.8-15.4 um), et incluent également les bandes d'absorption de la

vapeur d'eau a 6.23 — 7.63 et 3.63 — 3.83 um, (Fig. 16).

Le réseau de diffraction disperse le rayonnement du champ de I’instrument sur plusieurs
matrices linéaires de détecteurs du type « HgCdTe » sur le plan focal. Afin d’obtenir la
sensibilité requise, les détecteurs sont refroidis passivement par un radiateur a environ 155
K, et le plan focal est refroidi activement a environ 60 K. Le fonctionnement du

spectrometre AIRS est présenté en Figure 17.
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Figure 16 : Le spectre infrarouge d’AIRS qui inclut des informations sur les
composants de I'atmospheére, dont: la vapeur d'eau, la température et les gaz

mineurs tels que CO;, CO, CHy, O3, et SO, ,
Crédit : [145].
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Figure 17 : Systeme de détection des signaux AIRS.
Crédit : Jet Propulsion Laboratory « JPL ».
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Le photomeétre a lumiére visible VIS | proche infrarouge NIR [146] a quatre bandes
spectrales entre 0.4 - 1um. Sa fonction principale est de fournir un support diagnostique a
la spectrométre IR. Ces quatre bandes permettent d’établir une schématique pour
discriminer les nuages de niveau bas et les différents types de terrain, surtout avec un
champ de vision (Field Of View FOV) de NIR/VIS de 2.3 km par rapport a 13.5 km de

FOV de I’IR au nadir, résultant en 36 empreintes NIR/VIS dans une seule empreinte IR.

Les canaux Vis / NIR permettent la détermination des propriétés physiques des nuages, en
plus des observations des ¢léments du bilan énergétique de la Terre. Ils facilitent

également une intégration avec celles similaires de I'imageur MODIS.

b. Mesures combiné IR/MW

Les rayons infrarouges sont fortement affectés par la présence de nuages. A tel point que
pres de 30% des rayonnements AIRS pourraient étre bloqués sous les nuages [147]. Ces

profils peuvent étre moins affectés dans les bandes micro-ondes.

Les observations micro-ondes MW depuis AMSU-A (dans la région a 50 GHz) permettent
efficacement de filtrer les scenes, et d’extraire la caractérisation de la couverture nuageuse
moyenne entourant un groupe d'observations infrarouges. L’extrapolation entre une sous-
sceéne claire et une autre en partie nuageuse (pour une fraction de nuages inférieure a 80%)

améliore la qualité de I’interprétation [148], [149].

Afin de déduire un spectre infrarouge libre de nuages, les signaux AIRS étaient censés a
combiner ceux de la micro-onde AMSU-A et du sondeur d'humidité pour le Brésil (HSB),
surtout que les trois instruments (AIRS, AMSU-A, HSB) opérent en concert sur la
plateforme AQUA. Mais, le HSB a cessé d’opérer quelque mois aprées son lancement (en

février 2003).
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AMSU-A, La double unité avancée des capteurs séparés a micro-onde AMSU-A1 et
AMSU-A2 ont des champs de visions co-localisés, synchronisés, et de taille égale [150].
Chaque unité est composée de 15 canaux spectraux (23- 90 GHz), dont la partie 50-60
GHz (la bande spectrale d'oxygeéne) fournit des informations sur la température et les
précipitations, pendant que le TCWV et les nuages liquides sont extraits des trois canaux

autour de 24, 31 et 89 GHz.

HSB, C’est une copie de ’AMSU-B moins le canal 89-GHz. Il est ¢galement produit en
supervision du JPL®. C’est un sondeur & vapeur d'eau & quatre canaux, dont trois canaux
pres de 183 GHz et un canal a 150 GHz [145]. 1l fournit des informations sur le profil

vertical de la vapeur d’eau, et également de la température.

c. La géométrie de la Balle de Golf

La couverture spatiale d’AIRS est fournie par un miroir de balayage et des calibreurs
thermiques. A chaque balayage, le miroir externe rotatif balaye la Terre sous-jacente de
49.5° de chaque coté du nadir, au-dessus d'une bande de 1600 km de long, donnant 90
périodes d'intégration (FOVs); deux vues d'espace sombre; deux vues d'une cible de
calibration radiométrique interne; et deux vues d'une cible de calibration spectrale interne

pour un total de 96 séries de mesures toutes les 2.667 secondes.

AMSU-A, le radiométre hyperfréquence multi-spectrale a balayage transversal, produit 32
séries de mesures par balayage (30 observations de la Terre, un étalonnage de l'espace
sombre et un étalonnage radiométrique du corps noir interne). Tout cela se répéte toutes

les 8 secondes.

Le champ de vision d’AMSU-A (FOV = 3.3°) est trois fois plus large que celui d’AIRS

(FOV = 1.1°). De la, une seule empreinte AMSU-A est co-localisée avec 9 empreintes

8 Jet Propulsion Laboratory, California, USA.
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AIRS. La Figure 18 montre l'alignement relatif des deux géométries [143].
Temporellement, les trois balayages d’AIRS sont synchronisés avec un seul balayage de
d’AMSU toutes les 8 secondes (ce réglage est fait via I'horloge maitresse de l'engin

spatial).

La géométrie de cette combinaison est appelée 1’« AIRS balle de golf » (Fig. 18). Elle
s’appelle formellement champ de regard (en anglais FOR’) pour créer un spectre

infrarouge "clair en nuage" unique.

Four typical ascending orbits, Continental USA AIRS/AMSU/HSB IFOVs are optimally aligned

1.1°x0.6°

41.0 x 224 km =~ AIRS SCAN GEOMETRY
Spot Size Direction Altitude: 705 km

Figure 18 : La géométrie des observations combinées AIRS/AMSU.
Crédit - [143], [145].

9 FOR : Field Of Regard
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d. Radiances claires

Les signaux détectés (données de niveau 1) sont transmis a un systéme de traitement
embarqué également sur la plateforme, dont celles IR [151], NIR/VIS [146], et MW [150].
Elles sont impliquées dans les équations d'étalonnage radiométriques de base avec des

termes de correction additives.

Les radiances observées pour un canal i (R%P%) est I’intégration de la radiance

monochromatique R,, avec la fonction de réponse spectrale SRF; (v) '°:
RS = | 1w, Rv SRF; (v) dv. (6)

Avec,

R, : La radiance mono chronique claire et non diffusante qui s’échappe de la haute
atmosphere. Elle correspond a la somme de 1’émission de la surface noire, 1’émission
atmosphérique, la radiation thermique plongée reflétée, et la radiation solaire

reflétée.

SRF;: La fonction de réponse spectrale, appliquée sur les 66 canaux spectraux
incluent les gammes d’absorption faible et forte dans le continuum de la vapeur

d'eau (la fenétre entre environ 1300 et 1600 cm™).

[148] ont détaillé le processus de la compensation des nuages''. Cette procédure adopte
deux hypothéses:
e Les propriétés radiatives de chaque type de nuage restent identiques dans tous les

champs de visions (FOVs), mais sa quantité relative différe de ’'un a I’autre.

10 Spectral Responce Functions SRFs
" Cloud-clearing.
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e Tous les FOV; ont des caractéristiques identiques dans la portion claire de leurs

scénes pour le paramétre inconnu a définir (T, H,O, etc.).

Les radiances de la portion claire de la scéne sont calculées par I’équation [148] :
R = Riave + g <x X AR, )

Avec,

R; av¢ : Laradiance moyennée de tous les FOV; du canal i

o« : Les degrés de liberté dans les radiances pour tous les FOV; (K) en fonction des
nombres différents d’apparition des nuages. Cette constante est liée a I’erreur dans la
radiance modélisée, et aux solutions prises des canaux qui vont de 4.2 a 15 um (la

gamme d’absorption du CO,), et permettent le filtrage des nuages.

A R{k : La radiance observée ajustée pour le canal (i) et le FOV (k).

e. TCWV

Le profil vertical de la vapeur d’eau (niveau 2) est calculé a partir des radiances claires
observées (niveau 1). Ces calculs nécessitent un algorithme de transfert radiatif précis et
rapide AIRS-RTA, décrit en détails par [152], [153]. Sa précision est déterminée par la
spectroscopie utilisée pour calculer les transmissions atmosphériques, et la qualité du

paramétrage de transmission.

Ce mod¢le est une solution itérative des moindres carrés. Il minimise la dépendance du
résultat a la premicre hypothése de la température T et de la humidité spécifique Q en
simplifiant les hypothéses sur les propriétés des nuages dans la sceéne [148], et en

minimisant la différence entre la radiance observée et celle calculée pour les canaux (i) de
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la vapeur d’eau. Onze niveaux de pressions sont impliqués pour estimer le profil vertical
de la vapeur d’eau [148]. Ensuite le PW est ajusté en utilisant une seule fonction constante

de la hauteur.

i. Incertitudes et validations

[154] ont résumé certaines sources d’erreurs pendant la phase de calibration. Cela inclut
les erreurs dans les radiances observées (instrumentation, bruit, contamination par les
nuages), et les défauts du modele de transfert radiatif, en plus des erreurs de calibration, et
du manque de données fiables aux conditions initiales (la température en couche haute par

exemple).

La précision obtenue est plus que 80%, les erreurs absolues (dans des couches de 1 km de

la surface a pres de 200 mb) sont autour de 20% [155].

[154] ont premierement validé les parameétres atmosphériques AIRS, dont le PW ou la

TCWV [156].

En plus, AIRS est un instrument efficace pour mesurer la vapeur d’eau méme dans la
troposphére haute entre 300 et 100 mbar [145]. Il peut également détecter directement la
signature spectrale (I’énergie piégée) des cirrus qui peuvent avoir un effet de

réchauffement net[157].

TCWYV par AIRS est déja validé via plusieurs études précédentes, on en mentionne en

partie par la suite.

[158] ont évalué les fiabilités et incertitudes de TCWYV par AIRS. [159] ont validé AIRS
par rapport aux radiosondes pour I’hémispheére Nord. PW par AIRS était également
comparé aux Ré-analyses (ECMWF) pendant I’été de 1’ Antarctique [160]. D’autres études
récentes ont utilisés les données AIRS pour étudier les tendances de la TCWV au-dessus
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de 1’Arctique, dont [161], [162] qui ont constaté des tendances humides dans la période

2003-2011 au-dessus de certains océans arctiques.

ii. AIRX3STM_006

Dans la plupart des études précédentes, AIRS montre de I’efficacité¢ et la fiabilité
remarquable. Au cours de cette thése nous allons poursuive les efforts de validations
d’AIRS au-dessus des régions Arctique a travers la comparaison avec GPS et d’autres

techniques satellitaires.

Les données d’AIRS/TCWYV utilisées sont sélectionnées a partir de la derniere version (6)
[163], niveau 3, celles de produit mensuel de la colonne claire (AIRS+AMSU),
officiellement nommé « AIRX3STM_006 ». Elles sont données en grille de 1° de latitude
* 1° de longitude sur tout le globe, disponible a partir de

https://acdisc.gesdisc.eosdis.nasa.gov/data/Aqua AIRS Level3/AIRX3STM.006/.

Nous présentons un exemple de ces données pour le mois de juin 2003, incluant la partie
Arctique seulement (Fig. 19). Un produit mensuel de TCWV est plus répandu pour des
études futures de tendances en Arctique, ou cette variabilité est moins connue par rapport
aux autres régions de monde. De coup, une validation en Arctique est effectuée dans cette

theése en utilisant les données mensuelles d’AIRS TCWV.
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Figure 19 : AIRS TCWYV au-dessus de I’Arctique en Juin 2003 en kg/m’.
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3.2.2 MODIS, I’observation de la vapeur d’eau dans le NIR

MODIS est embarqué sur la plateforme EOS AM (Terra) depuis 1999, et depuis 2002 sur
EOS PM (AQUA). Les deux satellites effectuent une couverture globale tous les 1-2
jours. Terra passe au-dessus de I'équateur & 10 : 30 TSL'? en mode descendant, et AQUA

passe a 22 : 30 TSL en mode ascendant.

MODIS observe le rayonnement solaire proche-infrarouge réfléchi par des surfaces

suffisamment lumineuses et au-dessus des nuages.

MODIS a une large gamme spectrale, de 0.412 a 14.2 p.m, couvrant les spectres VIS,
NIR, et IR. Les 36 canaux discrets permettent des observations de H20, de la température,
d'O3, de la température de surface « en anglais skin temperature », des propriétés des

aérosols, de la couleur de I’océan, et de la fraction nuageuse [164].

a. L’instrument MODIS-N

Le rayonnement solaire est transmis vers la surface, se réfléchit, et est retransmis a travers

l'atmosphere et est ainsi mesuré par le capteur MODIS.

MODIS-N (Fig. 20) est un spectre-radiomeétre d'imagerie a résolution modérée [164]. Le
miroir a balayage transversal a un champ de vision FOV de 110° au nadir (la lettre N).
Chaque balayage donne une image au plan focal avec un granule de 2330 km divisé en

secteurs de 10 km.

Apres le miroir, un télescope sépare les radiations dans les 4 plans focaux, chacun muni

d’un détecteur de résolution spatiale qui peut varier : 250 m, 500 m, ou 1000 m.

12 Temps solaire local
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MODIS-N CUTAWAY
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BLACKBOOY N B
REFERENCE ~
\ v |
DOUBLE.SIDED e .

, - - CALIBRATION PORT
SPACE VIEW & LUNAR
CALBRATION PORT
RADIATIVE
’{ COOLER

Figure 20 : Les composants majeurs de I’instrument MODIS-N.
Crédit : [164].

b. TCWYV en NIR

En passant le chemin « soleil - surface terrestre - capteur », la radiance solaire dans le
spectre 0.85-1.24 pm est soumise a 1’absorption par la vapeur d’eau, a la dispersion par les

aérosols, et a la réflexion de la surface.

Les bandes spectrales 2, 5, 17, 18, 19 sont utilisées pour la télédétection de la vapeur
d’eau [164], [165]. Les canaux 18, 19, 17, 4 0.936, 0.940, et 0.905 pm respectivement ont
des coefficients d'absorption décroissants. Le canal a 0.936 um est plus sensible aux
conditions séches (TCWV < 10 kg/m?), et/ou au-dessus des nuages. A 0.940 pm, un canal
plus large est utile pour extraire le TCWV au-dessus des surfaces terrestres, ou par « sun -

glint » au-dessus des surfaces libres des océans (Fig. 21).
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Le canal a 0.905 pum est utilis€¢ pour déterminer le TCWV aux conditions trés humides
(TCWV =40 kg/mz), ou pour un Soleil plus bas. Les canaux 2 et 5 a 0.865 et 1.24 um
sont des canaux non absorbants de la vapeur d’eau. Leur position permet d’isoler les
bandes absorbantes de la vapeur d’eau, et d’éviter les bandes d’absorption des autres gaz.

Ils sont dédiés pour la télédétection des nuages et de la végétation.

Figure 21 : La géométrie des observations MODIS en visée au nadir, et en visée sur
I’océan a la surface libre (Sun-glint).

La quantité de la vapeur d’eau est dérivée en comparant le rayonnement solaire réfléchi
provenant du canal absorbant du vapeur d'eau a celui de canal non absorbant.

La radiance mesurée au capteur est donnée par la formule [165] :

Lensor(4) = Lpath(l) + [%O(D] T(A)p(A) ®

Avec,

A : Longueur d’onde,
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Lyqen(4) : La radiance diffusée le long du chemin principalement par les aérosols,

o : Le cosinus de I’angle solaire zénithal,

Eo (4) : Le flux solaire hors-Atmosphére.

T(A) : La transmittance atmosphérique totale (bidirectionnel), ce terme contient
I’information sur la quantité totale de la vapeur d’eau dans le chemin total (Soleil-
surface-capteur),

p(A) : La réflectance de la surface (en négligeant les réflectances répétées des

photons),

La deuxiéme partie du coté droit est appelée la radiance solaire réfléchie directe

[%ﬂ(l)] T(A)pA) = Lyirect(A)

A proximité de 1pm, les concentrations des aérosols sont faibles, et Lpqen(4) est supposé
étre une fraction non spécifiée du Lg;-oc+ (A). Etla vapeur d’eau est possible a dériver.

Les réflectances de surface sont constantes pour une longueur d'onde donnée. Mais, pour la
méme longueur d’onde, les valeurs de réflectances sont tres différentes pour différents types
de surfaces. Par conséquent, des rayonnements des canaux d'absorption individuels ne
donnent pas les transmittances de la vapeur d'eau (voir équation). Mais, la TCWV peut étre
dérivée en comparant les rapports de réflectance de la vapeur d’eau w (4,,,,) pour un canal

absorbant A,,, et celui d’un canal non absorbant [164], [166]

RAwv
w(d,,) = R0865 (9-a)

Avec,
R*wv: La réflectance du canal absorbant 4,,,

R9865: [ a réflectance du canal non absorbant
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Ensuite, ce rapport est ajusté

w (Ayp) = axexp (—f x w®) (9-b)

Avec,

a , B : Dépendants des SZA, et de I’angle d’observation,

w:TCWV,

i. Incertitudes et erreurs

Plusieurs sources d'erreurs dans les récupérations de la TCWV de MODIS

ont été décrites par [167] et résumées par la suite :

Incertitude dans la réflectance spectrale de la surface.

e Incertitude dans I'é¢talonnage du capteur.

e Effet des pixels mixtes et des nuages.

o Effet d'un changement de position du canal.

e Incertitude dans 'enregistrement des pixels entre plusieurs canaux spectraux.

e Incertitude dans la température atmosphérique et le profil d'humidité.

Incertitude dans la quantité de brume.

ii. MOD08_M3

MODIS/Terra NIR Total Precipitable Water Product niveau 2 (MOD/05) se compose de
quantités de vapeur d'eau en ciel clair au-dessus de la surface terrestre, et celle au-dessus
des nuages, en plus des estimations de la vapeur d'eau au-dessus des zones océ€aniques
étendues avec « sun-glint ». Ces données sont produites en fichiers HDF-EOS. Chaque

fichier contient les données de 5 minutes de mesure satellite, qui correspond a un granule
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de 1350 * 2030 (largeur*longueur) pixels, chaque pixel a une taille de 1 km. Ce niveau
comprend également un flag de présence de nuages, des données de géolocalisation et le
temps d’intégration. Le niveau 2 « granules » est moyenné et mis en grille pour une
résolution de 1°*1° (prés des poles) pour arriver au niveau 3 de mesures journaliéres
MODO08 D3, qui sont moyennées pour chaque mois et forment le MOD08 M3 qui est

utilisé dans cette theése, https://modis-images.gsfc.nasa.gov/ docs/L3 ATBD C6.pdf.

Notez que, la dérivation est faite séparément sur des pixels libres de nuages et sur des
pixels nuageux. MODO0O8 M3 forme une grille globale équiangle cylindrique 1°*1° pour
chaque mois, ci-dessus un exemple de TCWV au-dessus de I’Arctique pour juin 2003

(Fig. 22).

20 (kg/m?)
18

16

114

§ 12

Figure 22 : MODIS TCWYV au-dessus de I’Arctique en Juin 2003 en kg/m>.
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3.23 SCIAMACHY,la TCWYV dans le spectre visible VIS

Des techniques exploitant la lumiere rétrodiffusée peuvent également permettre de

mesurer la colonne totale de la vapeur d’eau.

Notre exemple est le spectrométre d’imagerie de la cartographie atmosphérique
SCIAMACHY raccourci de « SCanning Imaging Absorption spectroMeter for
Atmospheric CHartographY ». Cet instrument est embarqué sur le satellite ENVISAT-1
lancé par 1’agence spatiale européenne ESA depuis mars 2002. ENVISAT est sur une
orbite polaire a I’altitude de 800 km, et effectue une couverture globale tous les deux a

trois jours. Voir par exemple ([168], [169]) pour détails sur la mission SCIAMACHY.

Actuellement, SCIAMACHY effectue des observations avec une visée au nadir, et au

limbe. Il est prévu de mesurer les rayonnements solaires et lunaires en visée d’occultation.

SCIAMACHY mesure dans le proche infrarouge, permettant 1’observation des gaz
additionnels liés a la problématique de l'ozone troposphérique, de 1'effet de serre et des
changements climatiques, tel que le méthane (CHy), le monoxyde de carbone (CO) et
'oxyde nitreux (NO) (Fig. 22). Par la suite nous détaillerons la spécification technique a la

visée nadir qui est utilisée pour I’observation de la vapeur d’eau.

a. L’instrument SCIAMACHY

SCIAMACHY a un spectrométre et un systeme de télescope congus pour observer la
lumiére transmise, réfléchie, ou dispersée a travers l'atmospheére terrestre sur une gamme
spectrale de I’UV au NIR (214 - 2380 nm), a une résolution spectrale modérée (Fig. 23).
SCIAMACHY comporte deux miroirs a balayage. En visé nadir, la lumicre entre dans le

télescope via un seul miroir (ESM)". SCIAMACHY est muni de 8 canaux concentrant le

13 Elevation Scan Mirror
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spectre sur des réseaux de détecteurs linéaires de 1024 pixels chacun et 7 dispositifs de
mesure de polarisation (PMD) [170]. Le canal 5 est dédi¢ a 1’observation de la vapeur

d’eau.

Les détecteurs sont refroidis a des températures entre 235 K (canaux UV) et 150 K

(canaux NIR) pour réduire le courant d'obscurité.

Plus de spécification technique sur https://earth.esa.int/web/guest/missions/esa-

operational-eo-missions/envisat/instruments/sciamachy/design.

<58
Wl s SCIAMACHY

ENVISAT-1

Figure 23 : Spectre de SCIAMACHY. Notez que SCIAMACHY est une version étendue
de GOME lancé¢ 8 ans plus tot.

98


https://earth.esa.int/web/guest/missions/esa-operational-eo-missions/envisat/instruments/sciamachy/design
https://earth.esa.int/web/guest/missions/esa-operational-eo-missions/envisat/instruments/sciamachy/design

Chapitre 3: Instrumentations et méthodes de mesure

b. La géométrie au nadir

Le temps d'intégration nominal est de 1 seconde au nadir, correspondant & une empreinte sur
le terrain de 240x30 km. Une bande complete de 960 km se compose de 4 intégrations de ce
type, plus un balayage rapide inversé ou le seul miroir de balayage utilisé revient a la
position initiale. Certains canaux (2b-6) sont lus a une vitesse plus élevée. Le temps
d'intégration le plus faible est pour le cluster de 425-530 nm (pour la récupération de NO,,
0O;) qui atteint une empreinte minimale de 30x30 km sous des niveaux de lumiere
suffisamment €levés, et 30 * 60 km pour la vapeur d'eau.

En fonctionnement nominal, 1'observation aux visées limbe et nadir sont alternées. Une
certaine masse d'air est observée deux fois en deux différentes visées, séparées par quelques
minutes. La premiére est effectuée au limbe, et suivie d'une deuxiéme observation en mode
nadir. Cela donne des empreintes ayant deux mesures (a deux géométries différentes),
alternées avec des empreintes ou aucune mesure n’est disponible. Une couverture de latitude
globale est possible en modifiant les alternances entre deux orbites successives. Dans la

Figure 24 on voit les empreintes d’un jour d’observation de TCWV.

SCIAMACHY AMC-DOAS Water Vapour 20070326
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Figure 24 : SCITAMACHY TCWY : empreinte pour le 26/03/2007 en kg/m> .
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c. AMC-DOAS
Depuis aotit 2002, le profil HO et la TCWYV sont produits a partir de la radiance visible

observée au nadir via la méthode AMC-DOAS. En anglais « Air Mass Corrected Differential
Optical Absorption Spectroscopy », une version développée de la méthode DOAS (connue
depuis Perner and Platt, 1979). Mais, en 1999 Burrows et ses collegues ont utilisé cet
approche pour la premicre fois depuis 1’orbite par GOME en 1999 pour récupérer le TCWV
[171].

Pour la méthode DOAS standard depuis [’espace, le rayonnement Terre-Atmosphere
brillance est normalisé a irradiance solaire. Toutes les contributions a large bande (comme la
diffusion de Rayleigh et Mie, albédo de surface) sont approximées par un polyndme, qui est
soustrait du signal mesuré. La quantité d'absorbeur est ensuite dérivée des structures
d'absorption différentielles restantes, impliquant généralement un modele de transfert radiatif

(Fig. 25)

NVW\/NWWMWMM Polynomial
Solar Irradiance
{\/‘\f\/\‘\/\f‘\/\’\*/\,(“-«
Earthshine
Radiance

¥a

Ratio Earthshine
to Solar Spectrum

Absorption

Log. Intensity —9»
Log. Intensity -

Wavelength —» T Wavelength —»

Figure 25 : Le principe de la méthode DOAS.
Crédit : [171].
La méthode DOAS standard a ét¢ modifiée pour s’adapter aux caractéristiques de la vapeur
d’eau, la version modifiée est appelé AMC-DOAS.
Les caractéristiques générales de cette méthode DOAS modifiée sont [171]:
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La prise en compte des effets de saturation, due aux caractéristiques spectrales
différentielles trés structurées, mais pas résolues par l'instrument de mesure. Il en

résulte une relation non linéaire entre l'absorption différentielle et la quantité
d'absorbeur. Cette non-linéarité a été paramétrée par analogie avec le terme C C‘I,’ qui

corrige de la profondeur optique inclinée, comme on le verra par la suite.

La détermination d’un facteur de masse d'air corrigé AMF. Ce facteur compense dans
une certaine mesure les informations insuffisantes des caractéristiques
atmosphériques et topographiques, comme 1’altitude de la surface et les nuages.
L’AMF est déterminé en combinant les caractéristiques d'absorption d'O, avec celles

d’ H,O.

La méthode AMC-DOAS est appliquée a la région spectrale entre 682 nm et 700 nm, ou les

absorbeurs principaux sont O et la vapeur d'eau, ayant des profondeurs optiques semblables.

L'équation principale de la méthode AMC- DOAS, est donné [172]

Avec,

ln(i)=P—a(roz+cC‘I,’) (10)

I : Les radiances mesurées,

Iy: Les irradiances solaires,

P: Un polynéme dans lequel toutes les contributions a large bande (résultant par
exemple des diffusions Rayleigh et Mie, ou de I'albédo de surface) sont approximés,
a: P’AMF. Dans le cas idéal, c'est-a-dire, si les conditions atmosphériques initialisés

dans le modele correspondent aux conditions réelles, le a=AMF =1,
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TO, : Ce terme définit la profondeur optique de I’O», il est estimé depuis les calculs

des deux cas principaux du transfert radiatif (avec et sans O,),
Cy: TCWV,

b, ¢ : Des quantités spectrales décrivant I’effet de la saturation et de 1’absorption.

Les termes Cv, b, ¢ peuvent étre déterminés a partir de calculs de transfert radiatif en
supposant différentes colonnes de la vapeur d'eau [173] (c’est-a-dire des conditions
atmosphériques différentes et des différents angles solaires zénithaux SZA). Le terme c tient
compte de la section efficace d’absorption effective de référence et de a. Cy et b sont extraits

d’un ajustement non-linéaire.

Cette méthode permet de récupérer des colonnes totales significatives de H,O également pour
des scenes en partie nuageuses [171].

En présence de nuages, l'atmosphére en-dessous des nuages va étre masquée pour
I'instrument, de sorte que les quantités effectives d'O, et d’H,O observées par SCIAMACHY
sont moindres que celles calculées par le modele. L’ AMF permettrait alors de compenser cela,
et prendrait une valeur inférieure a 1. Le cas échéant, une déviation trop grande du facteur
AMF de 1 indique que les conditions de I'atmosphéere de référence différent trop de la réalité.
Dans ce cas, les colonnes d’H,O récupérées sont considérées irréalistes.

d. TCWV

Le jeu de données utilisé dans cette theése est celle cité par [172], elle inclut des « swath
data » de niveau 2. Le produit qu’on utilise de TCWV- SCIAMACHY contient des données
filtrées avec un AMF supérieur a 0.8, et des angles solaires zénithaux SZA inférieurs a 88°.
En plus, il exclut les granules, en anglais « back scan », ayant une résolution spatiale plus
faible.

Nous avons appliqué deux autres filtres. Un spatial pour extraire la donnée stationnaire

représentative. Une distance maximale de 50 km entre le centre du granule et celui de station
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est considéré acceptable. Et 1’autre filtre exclut les données ayant des erreurs (de fit de
données) supérieures a 20%.

En conséquence du processus de traitement spatial et qualitatif, les résultats des séries
temporelles de la TCWV par SCIAMACHY au-dessus des stations arctiques sont irréguliers.
Ils varient de plusieurs par jour/s a rien pour le jour/s d’apres. Cela est di a la résolution des
données sources « swath data » et des processus de filtrage. De plus, les mesures dans le
visible suivent une dépendance saisonniere (avec le Soleil). Cela justifie le manque (partiel
ou complet) de données hivernales en fonction de la latitude de la station, un exemple de
cette données pour le site de Sodankyla (Finlande) est présente par le figure 26, dont nous
pouvons remarquer le manque des mesures de TCWV en Décembre au-dessus de cette
station. En conséquence, une moyenne mensuelle est plus adaptée pour présenter, comparer,

ou corréler le TCWV par SCIAMACHY pour la suite dans cette thése (Figure 27).

4 : :
—— SCIAMACHY soda
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Figure 26 : TCWYV par SCIAMACHY au-dessus de Sodankyla (67°N, 26°E) pour
2011, en g/cm®.
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Figure 27 : La série temporelle des moyennes mensuelles de la TCWYV calculée

depuis les granules SCIAMACHY co-localisés a Sodankyla (67°N, 26°E) pour

2003-2011 en kg/m”. Les trous correspondent aux mois de décembre. La barre
d’erreur représente I’erreur standard de la moyenne.

e. SEM

L’erreur standard de la moyenne calculée (SEM) de la Figure 26 correspond a 1’écart-
type de ’erreur dans la moyenne calculée par rapport a la moyenne réelle. SEM est calculé

en utilisant 1’équation

SEM = % (11)

Avec,
o : L’écart-type des mesures dans le mois,

n : Le nombre de mesures par mois,
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Cette équation donne le SEM pour des échantillons ayant n >20. Par exemple, les
valeurs les plus ¢levées de SEM pour juillet (5) et aott (7) 2003 (Fig. 26) sont dues au

nombre non suffisant de mesures (18, 17) pour SEM.

En regardant la figure 27, nous remarquons le cycle saisonnier de la TCWV, avec une

amplitude supérieure au mois d’aoft, et inférieure en janvier pour cette station.
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Conclusion

Au cours de ce chapitre, nous avons détaill¢ les différentes techniques/méthodes qui sera
utilisées pour étudier la variabilité et les tendances de la TCWYV au-dessus de 1’Arctique
mais a différentes échelles dans cette thése. Leurs limitations et atouts sont présentés avec
un intérét spécial pour I’ Arctique. La technique GPS est choisi comme une référence dans
I’étude des incertitudes et limitations des TCWYV satellitaires aux stations, mais sous les

réserves de disponibilité.

A la différence du GPS, les capteurs embarqués sur satellites (MODIS, AIRS, et
SCIAMACHY) peuvent fournir une couverture spatiale quasi-globale. Ils sont adaptés aux

¢tudes a grande échelle ou sur des régions spécifiques, mais, avec certains obstacles.

La dépendance saisonniére de SCIAMACHY limite les mesures hivernales aux régions
polaires. En plus, leur archive limité a 2003-2011 (sans changements majeurs a la mission
ou d’instrument) compliquent les études de changements a long terme. D’un autre coté,
cette technique produit la TCWV de facon indépendante des modeles forcés par des

parametres météorologiques contrairement aux deux autres capteurs.

Le modéle direct d’inversion des radiances AIRS est soupconné d’avoir surestimé la
quantité réelle de la TCWV aux conditions trop séches (i.e. hiver polaire). De méme,
I’incertitude dans les mesures par MODIS concerne principalement la température
atmosphérique et le profil d'humidité, leur estimation peut étre une tache compliquée aux
conditions séveres des régions polaires D’autres limitations particulaires sur I’ Arctique

peuvent tre dévoilées par la suite.
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4. Chapitre 4 : La variabilité spatiale et temporelle de la TCWV

Introduction

La TCWV posseéde une variabilité spatiale et temporelle remarquable. L’étude de sa
variabilité au-dessus de stations permet d’étudier I’effet de l'orographie, de Ila
continentalité, du type de surfaces sous-jacentes (terre, eau ou glace) et de ses propriétés,
et de la circulation atmosphérique. Ces facteurs parmi d’autres contribuent a la variabilité

du cycle annuel et saisonnier d’une station a ’autre.

Ce chapitre est consacré a étudier le TCWV au-dessus de 19 stations arctiques. Leurs
distributions géographiques trés variées permettent d’évaluer 1’effet de la latitude, de la

longitude, et de la continentalité.

Nous avons choisi 19 stations localisées en latitude supérieure a 60°N, dont certaines font
partie des réseaux internationaux GRUAN, IGS, NDACC (Sodankyla, Ny-Alesund, et

Thule). Leurs localisations sont présentées en (Figure. 28) et (Table 1).
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180°W

Figure 28 : Carte de ’Arctique au-dessus de 60°N, avec les 19 stations polaires
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Table 1 : Les caractéristiques géodésiques et géographiques des stations.

C . s . o . o Localisation
Station\informations référence Latitude(°) Longitude(°) géographique
Thule Thule 76N 69OW Cote Océan
Nord Nord 81N 16W Arctique
Summit Sumt 72N 38W Continentale
Sisimiut Ssmt 67N 53W cotiere
Tasiilaq Tslq 66N 36W
Scoresbysund Send 7IN 22W
(]
=
o
Cap Farvell Cptvl 60N 44W g
[a°1
Hammerfest Hmfst 7IN 24E i
>
o
Bodo Bodo 67N 14E
Bergen Brgn 60N SE
Borlang Brlg 60N 15E Continentale
Sodankyla Soda 67N 26E
Porvoo Prvo 60N 26E cotiere
cOte
Nye -Alesund Nylsd 79N 12E Atlantique
Salekhard Slkh 67N 67E )
Continentale
Zhigansk Zhgk 67N 123E
Cherskii Chsk 69N 161E
Eureka Urka 80N R6W Cote Occan
Arctique
Barrow Barw TIN 156W
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4.1 Effet de la latitude

La distribution quantitative de la vapeur d’eau atmosphérique dépend généralement de la
latitude. Ceci est dii a la diminution vers le pdle de la température de 1'air (les rapports
d’IPCC). Cette température domine la capacité de I’air a maintenir plus de 1’eau a 1’état
vapeur. Pour examiner I’effet de la latitude sur le TCWV au-dessus de I’ Arctique, nous
allons montrer deux études de cas, pour deux groupes de stations. Chaque groupe contient
trois stations localisées sur la méme longitude (ou presque) mais en méme temps sur

différentes latitudes.

Groupe (i) : longitude environ de 25°E, les stations mentionnées dans 1’ordre de latitude

ascendant sont : Prvo, Soda, et Hmfst (Fig. 29).

Groupe (ii) : Longitude environ de 15°E, les stations mentionnées pareillement au groupe
(1) sont: Brlg, Bodo, et Nylsd (Fig. 30).

Généralement, le cycle annuel de la TCWV arrive a son maxima dans le mois de juillet
avec une valeur moyennée décroissante en fonction de la latitude de 12 4 22 kg/m’. Le
minimum TCWYV est celui en hiver (janvier, février, décembre) avec une moyenne autour
de 5 kg/m?® les cycles saisonniéres les plus faibles sont ceux de stations aux latitudes
supérieures (Hmfst et Nylsd), ou les conditions les plus séches (TCWV<10 kg/m?)

dominent pendant 8 mois de I’année.

La Figure 29 présente le cycle annuel moyenné (2003-2016) de la TCWV au-dessus des
stations du groupe (i). La colonne atmosphérique la plus humide est celle au-dessus de
Prvo, ensuite Soda, et la plus seéche dans ce groupe est Hmfst. Cette remarque concerne
tous les mois de I’année excepté sur Soda, dont I’effet de la circulation hivernale de
I’ Atlantique fait la différence entre Soda et les deux stations cotieres du groupe (i) en

hiver.
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Figure 29 : Le cycle annuel de la TCWYV au-dessus des stations du groupe (i)
(moyenne de 2003-2016 par AIRS).

Pareillement, la Figure 30 présente le cycle annuel moyenné (2003-2016) de la TCWV au-
dessus des stations du groupe (ii). Le cycle annuel des stations autour de la longitude de

I15°E  montre également et clairement une diminution de la TCWV avec la latitude

pendant tous les mois de I’année.
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Figure 30 : Le cycle annuel de la TCWV au-dessus des stations du groupe (ii)
(moyenne de 2003-2016 par AIRS).
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4.2 Effet de la longitude

Généralement, le cycle annuel de la TCWV devient plus fort avec la longitude, ou la
variabilité inter-saisonniére est plus remarquable aux stations orientales, avec des étés plus
humides et des hivers plus secs que celui aux stations situées dans 1’Arctique occidentale.
Les étés les plus humides sont observés a Prvo avec une valeur moyennée de TCWV
autour de 22 kg/m?. Cependant, les hivers les plus humides sont ceux a Brgn (60°N) en
coté Atlantique, avec TCWV autour de 8 kg/mz. Généralement, la colonne atmosphérique
la plus seche est celle au-dessus de Sumt (au bout de la calotte glaciaire du Groenland),

pendant toute 1’année. Prvo a la colonne la plus humide (Latitude de 60°N).

Par la suite, nous allons étudier I’effet de la longitude sur le TCWV en regroupant nos
stations aux quatre cercles selon leurs latitudes approximatives communes. Le cycle
annuel de la TCWYV est présenté pour chaque groupe a part,

Groupe (A) : stations aux latitudes autour de 60°N (Figure 31), mentionnées d’ouest a est,
Cpfvl, Brgn, Brlg, Prvo.

Groupe (B) : stations aux latitudes autour de 66°N (Figure 32), mentionnées d’ouest a est :
Ssmt, Tslq, Bodo, Soda, Slkh, Zhgk.

Groupe (C) : stations aux latitudes autour de 72°N (Figure 33), mentionnées d’ouest a est,
Barw, Sumt, Scnd, Hmfst.

Groupe (D) : stations aux latitudes plus que 75°N (Figure 34), mentionnées d’ouest a est,
Urka, Thule, Nord, Nylsd.
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Figure 31: Le cycle annuel de la TCWYV au-dessus des stations du groupe (A)
(moyenne de 2003-2016 par AIRS).

Le cycle saisonnier de la TCWV devient plus fort de 1’ouest a I’est pour des stations
situées sur la latitude autour de 60°N. Les hivers les plus humides sont sur la cote
Atlantique (Brgn). Prvo est la station orientale de ce groupe dont la variabilité inter-
saisonniere la plus forte de la TCWV forcée par la distance par rapport a la coté

d’Atlantique, et I’effet du golf finlandais.
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Figure 32 : Le cycle annuel de la TCWV au-dessus des stations du groupe (B)
(moyenne de 2003-2016 par AIRS).

Pareillement, le long d’une latitude approximative de 66° (Fig. 32), nous observons un
cycle annuel de la TCWYV plus fort aux stations localisées a la toundra Sibérienne (Slkh et
Zhgk), avec des étés plus humides (TCWV autour de 18 kg/m?) mais aussi des hivers plus
secs (TCWYV est moins que la moitié par rapport a Bodo par exemple). La variabilité inter-
saisonniere de la TCWV est moindre aux cotes atlantiques (Tslg/Bodo), dont les hivers les
plus humides, chargés par I’effet de bas islandais/circulation Atlantique. L’effet de la

calotte glaciaire du Groenland a produit les étés les plus secs au-dessus de Ssmt, et Tslq.
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Figure 33 : Le cycle annuel de la TCWYV au-dessus des stations du groupe (C)
(moyenne de 2003-2016 par AIRS).

Autour d’une latitude de 72°N (Fig. 33), Hmfst a la colonne atmosphérique la plus
humide, avec une valeur moyenne de TCWV qui va de 16 a 6 kg/m* de I’été & ’hiver. A
I’intérieur de la calotte glaciaire Groenland, aux conditions météorologiques les plus
séveres et les températures les plus bases, le cycle annuel de la TCWYV est assez faible tel
point que la variabilité inter-saisonniére ne dépasse pas 2 kg/m” (entre 1’été et I’hiver) a

Sumit.
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Aux latitudes supérieures a 75°N (Fig. 34), le cycle annuel de la TCWYV est généralement
faible (pour toutes les stations), la colonne atmosphérique au-dessus de Nylsd est la plus

humide tout au long de I’année. Les trois stations occidentales ont un cycle annuel assez

similaire mais les hivers d’Urka sont les plus secs.
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Figure 34 : Le cycle anuuel de la TCWYV au-dessus des stations du groupe (D)
(moyenne de 2003-2016 par AIRS).
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4.3 L’effet de la continentalité : la calotte glaciaire du Groenland

Pour étudier cet effet, nous allons examiner trois stations situées a la calotte glaciaire
du Groenland. Ces stations sont classifiées en deux études de cas, chaque cas concerne

une station cotiére et une station continentale. Sumt est la station du continent.

Groupe (1) : les deux stations ont des longitudes d’environ 35°W, Tslq et Sumt (Fig. 35).

Groupe (2) : les deux stations ont des latitudes presque identiques de 72°N, Scnd et Sumt

(Fig. 36).

Les trois stations de deux groupes subissent 1’effet de la calotte de glace du Groenland. La
magnitude de cet effet est liée principalement a la localisation par rapport aux effets
cotiers. En Tslq, cet effet est plus remarqué en été, avec un maxima en juillet autour de 13
kg/rn2 (par rapport a 16 et 18 au-dessus des Bodo et Sodankyla qui ont presque les méme
latitudes mais qui n’ont pas I’effet sévére du Groenland) et un minima d’environ 5 kg/m’
depuis décembre jusqu’au mois de mars. Sumt se trouve dans ’intérieur de Groenland, ou
la neige est présente presque toute 1’année. Et les valeurs moyennes de TCWV sont
toujours en-dessus de 5 kg/m?, en plus d’un cycle annuel de TCWV assez faible par
rapport a Hmfst (Fig. 29), ou bien Scnd (Fig. 33) par exemple qui sont sur la méme

latitude.
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Figure 35 : Le cycle annuel de la TCWV au-dessus des stations du groupe (1)
(moyenne de 2003-2016 par AIRS).
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Figure 36 : Le cycle annuel de la TCWV au-dessus des stations du groupe (2)
(moyenne de 2003-2016 par AIRS)

En regardant (Fig. 35,36), on observe un cycle saisonnier similaire dans les deux stations
cotiéres (Tslq et Scnd), avec un maxima en juillet d’environ 13 kg/m’ et un minima
autour de 5 kg/m” pendant les mois d’hiver en Tslq, mais moins que 5 kg/m” a Scnd (effet

de latitude).
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4.4 Effet de la circulation Atlantique

La circulation Atlantique fournit une partie important du flux entrant dans 1’Arctique en
hiver. Pour tester 1’effet de 1I’Atlantique a 1’échelle stationnaire, nous avons calculé la
moyenne hivernale de la TCWV (2003-2016, données d’AIRS) aux trois stations (voir
Fig. 28) : Bodo (Coté Atlantique), Slkh (Toundra), et Ssmt (coté de détroit de Davis, coté
est du Groenland). Ces stations ont une latitude commune approximative de 67°N. Les
valeurs moyennes de TCWV pendant I’hiver (moyenne de janvier, février, et décembre)
sont 6, 3, 3 kg/m2 a Bodo, Slkh, Ssmt respectivement. En autres mots, les quantités de la
vapeur d’eau dans la colonne atmosphérique au-dessus de Bodo en hiver est le double de
celle au-dessus des autres stations situées aux mémes latitudes mais hors du secteur

Atlantique. Cette remarque n’est plus valable pendant les mois d’été.

L’indice NAO (revoir le Chapitre 1, 1.3.1) est défini par la différence de pression au
niveau de la mer entre 2 stations dans les zones d’action. On parle de phase positive
lorsque les deux centres s’intensifient, ce qui implique un gradient méridien important de
la pression et par conséquence les vents d’ouest seront dominants au-dela de 45°N. Dans

la phase négative, les deux centres s’affaiblissent simultanément.

Nous avons calculé ’anomalie de la TCWV au mois de décembre par rapport au moyen

de tous les décembres de 2001 a 2015, via les données MODIS.

Une étude de cas de décembre 2010, et décembre 2011 est présentée par la Figure 37.
Une anomalie de décembre de la TCWV plus seche au-dessus de la Scandinavie, mais
aussi plus humide au-dessus du Groenland suit une phase négative d'oscillation NAO en

2010. Cette note est inversée dans la phase NAO positive de décembre 2011.
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Figure 37 : L’anomalie de la TCWYV en décembre 2010 et décembre 2011 coincide
a une phase forte négative précédent d’une autre positive de la NAO, NAO
données sont prises de www.cpc.ncep.noaa.gov.

Conclusion

La TCWYV dépende fortement de la latitude, ses quantités aux stations situées au secteur
Atlantique sont plus €levées, surtout en hiver. La Toundra sibérienne a la colonne estivale
la plus humide en conséquence aux températures plus élevées sur le Toundra (qui peuvent

arriver a 30°C) pendant le jour polaire assez long.

La variabilité inter-saisonniere devient plus forte vers I’intérieur des continents, sauf le cas
du Groenland, ou les effets séveres de la calotte de glace (persistant méme en été)
produisent des colonnes intérieures trés séches toute 1’année sans des différences

importantes entre hiver et éte.
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5. Chapitre S : Incertitudes et limitations des satellites en Arctique :

Article 1

Les mesures de la TCWYV par satellites sont remises en question. SCIAMACHY n’a pas
été développé au début pour mesurer la vapeur d’eau atmosphérique, mais sa méthode
d’inversion de la TCWYV a I’atout d’étre complétement indépendante des modeles forcés
par les parameétres météorologiques. AIRS est fait pour étudier le cycle hydrologique,

mais, on a besoin de s’assurer qu’il peut parfaitement convenir aux études en Arctique.

MODIS a un produit atmosphere développé qui mesure de nombreux parametres,
cependant il reste a vérifier si ce produit présente des défis régionaux ou saisonniers par

rapport a I’ Arctique.

En général, plusieurs questions ont besoin de réponses, telles que :

e Comment peut-on comparer justement ces différentes techniques ?
e Quels facteurs contrdlent les biais, ont-ils des sensibilités différentes relatives a
certaines saisons?
¢ Quelle méthode est la moins sensible a la présence de nuages?
e Quelle technique est plus adaptée pour les études de la TCWV en Arctique a
I’échelle des stations?
Par la suite de ce chapitre, une étude comparative est effectuée. Cette comparaison vise a
répondre a toutes les questions précédentes. Elle peut aider a valider les mesures
satellitaires en Arctique.
La validation nécessite de comparer la TCWYV par satellites a celle d’une méthode in-situ

référentielle. La TCWYV obtenue par conversion des retards de signaux GPS basés au sol
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est considérée comme la référence dans cette comparaison. La comparaison est effectué¢e

aux trois stations polaires, et les résultats sont publi¢s dans 1’article que 1’on présentera ici.
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Abstract. Atmospheric water vapour plays a key role in the Arctic radiation budget, hydrological cycle and hence
climate, but its measurement with high accuracy remains an important challenge. Total Column Water Vapour
(TCWYV) data set derived from ground-based GNSS measurements are used to assess the quality of different existing
satellite TCWV datasets, namely from the Moderate Resolution Imaging Spectrometer (MODIS), the Atmospheric
Infrared System (AIRS), and the SCanning Imaging Absorption spectroMeter for Atmospheric CHartographY
(SCIAMACHY). The comparisons between GNSS and satellite data are carried out for three reference Arctic
observation sites (Sodankyla, Ny-Alesund and Thule) where long homogeneous GNSS time series of more than a
decade (2001-2014) are available. We select hourly GNSS data that are coincident with overpasses of the different
satellites over the 3 sites and then average them into monthly means that are compared with monthly mean satellite
products for different seasons. The agreement between GNSS and satellite time series is generally within 5% at all
sites for most conditions. The weakest correlations are found during summer. Among all the satellite data, AIRS
shows the best agreement with GNSS time series, though AIRS TCWYV is often slightly too high in drier
atmospheres (i.e. high latitude stations during fall and winter). SCIAMACHY TCWYV data are generally drier than
GNSS measurements at all the stations during the summer. This study suggests that these biases are associated with
cloud cover, especially at Ny-Alesund and Thule. The dry biases of MODIS and SCIAMACHY observations are
most pronounced at Sodankyla during the snow season (from October to March). Regarding SCIAMACHY, this bias
is possibly linked to the fact that the SCIAMACHY TCWYV retrieval does not take accurately into account the
variations in surface albedo, notably in the presence of snow with a nearby canopy as in Sodankyla. The MODIS bias
at Sodankyla is found to be correlated with cloud cover fraction and is also expected to be affected by other
atmospheric or surface albedo changes linked for instance to the presence of forests or anthropogenic emissions.
Overall, the results point out that a better estimation of seasonally-dependent surface albedo and a better
consideration of vertically-resolved cloud cover are recommended if biases in satellite measurements are to be

reduced in polar regions.
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1 Introduction

Water vapour has an important role in the Earth radiative balance (e.g. Kiehl and Trenberth, 1997; Trenberth and
Stepaniak, 2003; Ruckstuhl et al., 2007; Trenberth et al., 2007 ), hydrologic cycle (e.g. Chahine, 1992; Serreze et al.,
2006; Jones et al., 2007; Hanesiak et al., 2010); and climat change (e.g. Schneider et al., 1999, 2010; Held and
Soden, 2000; Ramanathan and Inamdar, 2006; Rangwala et al., 2009). The rate of the Arctic climate change is twice
larger than the global one due to greenhouse gases (GHG) increase. The water vapour feedback loop is highlighted,
as part of many others, responsible of the Arctic amplification (e.g. Winton, 2006; Francis and Hunter, 2007; Miller
etal., 2007; Screen and Simmonds, 2010; Chen et al., 2011; Ghatak and Miller, 2013).

Water vapour measurements (total column / vertical profile information) are available using radiosondes since early
1940s and satellites since 1980s primarily for meteorological purposes, while GPS (Global Positioning System) has
been used more recently (1990s) for humidity observations (Bevis et al., 1992b) .

The Total Column of Water Vapour (TCWYV), also called Integrated Water Vapour (IWV), is defined as the density
of water vapour in an atmospheric column over a unit area (kg m™). It is also sometimes referred as Precipitable
Water (PW), which represents the height of liquid water (in mm) resulting from the condensation of all the water
vapour of a vertical column over a unit area.

TCWYV is characterized by large spatial and temporal variability. It affects the water cycle intensity and the
atmospheric dynamics (Sherwood et al., 2010; Trenberth et al., 2005). Since 2010, the Global Climate Observing
System (GCOS) declared the TCWV as an essential climate variable, and highlighted the importance of high
resolution long time series that could enable the detection of both local and global TCWV trends.

The available satellite remote sensing techniques to observe TCWV in Micro Wave (MW), Infra Red (IR), Near
Infra Red (NIR), and VISible (VIS) spectral domains are promising, with a global coverage that enables climate
studies, but with limited retrieval capability (e.g. only day time, only clear skies, or over oceans only). Satellite
observations are validated by ground-based techniques, traditionally radiosondes. However, radiosonde data suffer
sometimes from systematic observational errors, and spatial and temporal inhomogeneity and instability (Gaffen,
1994; Wang, 2003), that could induce potentially regional biases, if radiosondes alone are used to validate satellite
data (Wang and Zhang, 2008, 2009; Bock and Nuret, 2009)

GPS measurements emulate global radiosonde data as another confident reference to validate satellites and regional
models (e.g. Bock et al., 2007, and references therein). GPS TCWV measurements are independent of the weather,
performed with high temporal resolutions (a few minutes), and have continuously improved resolution (a few km for
some local networks). While GPS-RO is based on a delay measurement, it can be applied similarly to different
sensors, and is an ideal tool for long-term measurements, despite it can experience bias in certain specific
configurations.

Currently, satellite derived water vapour accuracy is still not very well- known compared to GPS, especially over
cold regions. Few previous studies approached this topic, most of which used different versions of GPS GNSS data.
For example, (Thomas et al., 2011) compared GPS to MODIS and AIRS over 13 Antarctic stations for 2004, and
found that GPS TCWYV data are drier than MODIS, while wetter than AIRS. (Palm et al., 2010) compared GPS with
SCIAMACHY and GOME-2A data over Ny-Alesund/Arctic, GPS under-estimated both satellites sensors.
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The current study provides inter-comparisons of various measurements and methods allowing to quantify
uncertainties, accuracies, and limits of several global sensors/techniques available which in turn helps improving the
data analysis methods (Bock, 2012; Guerova et al., 2005, 2016) and potential trend estimates.

In this publication, we use a recently reprocessed version of GNSS TCWYV (combined GPS and GLONASS) data
with hourly temporal sampling covering the period from 1996 to 2014. It enabled the largest number of coincident
overpasses of three independent selected satellites AIRS/IR (from 2003 to 2014), MODIS/NIR (from 2001 to 2014),
and SCIAMACHY/VIS (from 2003 to 2011) for inter-comparisons. Three Arctic ground-based observation sites
were chosen where GNSS data are processed for TCWV observations, namely: Ny-Alesund (78°N, 12°E), Thule
(76°N, 69°W), and Sodankyla (67°N, 26°E). Satellite gridded data were matched with these stations within a
maximum spatial distance of 50 km.

The global validation efforts of the used satellites products discussed many factors affecting the satellites biases. For
example, both MODIS (Gao and Kaufiman, 2003) and AIRS (Fetzer et al., 2006) TCWYV retrievals are limited by the
accurate initialization of the humidity profile. While SCIAMACHY measurements are independant of initial
humidity profile, but affected by other factors like the albedo estimation for different surfaces (Noé¢l, 2007), MODIS
measurements are known to be affected by hazy conditions, and to be less accurate over dark surfaces (albedo effect
like SCIAMACHY). Generally, satellites measurements are more accurate during clear sky conditions. However
cloud clearing is a challenging task. The present publication uses cloud cleared products in order to assess their
uncertainties for three Arctic stations. Moreover, it investigates the possible relation between these three satellites
biases and the cloud cover making use of an available cloud fraction product to facilitate the study.

Section 2 describes the datasets used. Section 3 presents results of TCWV comparisons. Section 4 discusses the
results suggesting the link between observed biases in the satellite data and cloud cover which is shown to be a
limiting factor in the retrieval of visible, near-infrared and infrared TCWV data from space. Section 5 presents

conclusions.

2 Description of the data sets
2.1 GNSS

Originally designed for real-time navigation and positioning, GNSS was rapidly seen as a cheap and accurate
technique for measuring TCWV from the ground (Bevis et al., 1992a). The principle consists in estimating the
propagation delay induced by the atmosphere of the microwave signals emitted by the GNSS satellites and received
by ground-based receivers. The Zenith Tropospheric Delay (ZTD) is usually parsed into its wet and hydrostatic
components (ZWD and ZHD, respectively for Zenith Wet Delay, and Zenith Hydrostatic Delay). Accurate
estimations of surface pressure and a weighted mean temperature are required to convert GNSS ZTD into TCWV

using the following formulas (Bevis et al., 1992b)
ZWD =Z7ZTD — ZHD, €8

where ZTD is the GNSS ZTD estimate, ZHD is computed from the surface pressure (Davis et al., 1985):
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ZHD = 0.002277 Py, / f (%, H),

Where Py is the surface pressure, A and H are the latitude and altitude of the station, f (A, H) accounts for the ~
geographical variation of the mean acceleration due to gravity (Davis et al., 1985).

TCWYV is converted from the ZWD as:
TCWV =ZWD * K (T,), )

Where K (T,,) is a delay to mass conversion factor and T, is the weighted mean temperature.

In this study, we used GNSS ZTD data from the Geodetic Observatory Pecny (Czech Republic) named “repro2
solution” and referred to as GO4 (Dousa et al., 2017). This GNSS solution was produced with a homogeneous and
optimized processing strategy. Outliers in the ZTD time series were detected and removed using the range-check and
outlier check method described in (Bock et al., 2014). ZHD and T,,, were computed from the ERA-Interim reanalysis
pressure level data (37 vertical levels between 1000 hPa and 1 hPa, 0.75° x 0.75° horizontal resolution, 6-hourly time
resolution) (Dee et al., 2011). The data were first interpolated vertically to the height of the GNSS station and then
interpolated horizontally (bi-linear interpolation using the 4 grid-points surrounding the station) to the location of the
station. The 6-hourly Py and T,, data were then interpolated (with cubic splines) to the times of the GNSS ZTD data
resulting in the final 1-hourly GNSS TCWYV dataset.

In order to overcome the satellite/GNSS timing error due to limited hours of MODIS/AIRS/SCIAMACHY
measurements during a month over a fixed point at the surface, the satellites passing hours over the three Arctic
GNSS stations were defined through the IXION software
(http://climserv.ipsl.polytechnique.fr/ixion/index.php). For each satellite, only GNSS TCWYV corresponding to

the over-passes less than 1 hour (Table 1) were used to calculate the corresponding monthly time series.

Seasonal variations of the TCWYV over all three sites for a common period of 11 years (2004-2014) exhibit a
pronounced seasonal cycle (Fig. 1) with mean values ranging from a maximum in July of 20, 14, 13 kg m?, to a
minimum in winter of 6, 4.5, 2 kg m™ over Sodankyla, Ny-Alesund and Thule respectively.

Extreme hourly values could reach 40 kg m” (not shown) over Sodankyla. This highest amplitude appears in
summer under continental climate conditions. Ny-Alesund and Thule have likely similar seasonal features. However,
Thule has drier winter/fall periods due to the Greenland ice sheet climate effect. “Figure 2 shows that the year to year
variations of TCWV at the three stations are smaller than the seasonal cycle (Fig.1). This can be easily seen for

summer values (peak values).”

2.2 MODIS

The passive imaging spectral radiometer is installed on both platforms (Terra and Aqua) of the Earth Observing
System (EOS). Both satellites are launched on polar orbits since 1999 (Terra) and 2002 (Aqua). They overpass the
equator at 10:30 a.m. and 1:30 p.m., respectively. The global coverage is provided within 1-2 days, through a nadir-
looking geometry at a solar zenith angle of 45 degrees. The spatial resolution varies between 250 m and 1 km per

pixel depending on the spectral band.
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MODIS observes the NIR solar radiation reflected by sufficiently bright surfaces and clouds. The 36 channels cover
the spectral region 0.4 - 14.4 pm and enable measurements of many other trace gases in addition to clouds and
aerosols.

Five NIR channels are used for retrieving water vapour (Gao, 2003). They are centred on 0.865, 0.905, 0.936, 0.94,
and 1.240 pum, in which all the surface types are sufficiently bright (albedo > 0.1). The extreme channels (0.865 and
1.240 pm) have no water vapour absorption features. They are used to estimate the surface reflectance. The three
other channels (0.905, 0.936, and 0.94 um) absorb water vapour with different sensitivity. The 0.936 um channel has
the strongest absorption sensitivity. TCWV is derived by a differential absorption technique involving channels with
absorption and channels without. The TCWV accuracy is claimed to be 5-10% (Gao, 2003). Main uncertainties
result from observations with atmospheric hazy scenes, or over dark surfaces.

The data used in this study are from the version 6 named MODO08 M3, clear column, level 3, monthly global product
from the Terra Platform, gridded at 1° by 1°, freely available on:
ftp://ladsweb.nascom.nasa.gov/allData/6/MODO0O8_M3. We used TCWV records from 2001 to 2014 for
Sodankyla and Ny-Alesund, and from 2004 to 2014 for Thule to enable the comparison with GPS. TCWV data
pixels were considered in similar way for both MODIS and AIRS monthly 1° by 1° gridded dataset. MODIS data

coordinates at the centre of each gridded pixel, so a single pixel is considered per station (to avoid interpolation and

select the nearest pixel to GNSS/IGS stations) and defined as follow:
(Lat, LOH) (Pixel) = (lata 101’1) (station) + (O-Soa 0-50)> (3)

Where (lat, lon) 0, are defined in Table 1 for each of the three stations.
For example Sodankyla MODIS pixel was selected as follow:
(Lat, Lon) (soda) = (67°, 26°) (avler) + (0.5°, 0.5°) = (67.5°, 26.5°)

2.3 SCIAMACHY

Launched on board the satellite ENVISAT-1in March 2002, the Scanning Imaging Absorption spectrometer for
Atmospheric CHartographY (SCIAMACHY) was designed to observe the earthshine radiance and the solar
irradiance within limb and nadir alternating viewing geometry. SCTAMACHY nadir and limb observations cover the
spectra from Ultra Violet (UV) to NIR (214-2380 nm) at moderate spectral resolution (0.2-1.5 nm). The observed
spectra enable the measurement of many other trace gases, as well as clouds and aerosols.

SCIAMACHY can measure water vapour at various wavelengths from the VIS to the SWIR (Short-Wave Infrared).
This paper uses TCWV retrieved by the Air Mass Corrected Differential Optical Absorption Spectroscopy method,
shortly AMC-DOAS (Noél et al., 2004), where water vapour is measured in nadir mode in the visible part of the
spectrum between 688 nm and 700 nm. This method makes use of the similar slant optical depth of both O, and
water vapour to determine an Air Mass correction Factor (AMF) which compensates for insufficient knowledge of

the atmospheric and topographic background, like surface elevation and clouds.

! http://dx.doi.org/10.5067/MODIS/MOD08 M3.006

5
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The three stations used in this study were part of the ground-based stations contributing to the SCIAMACHY
validation effort (Piters et al., 2006) during which water vapour profiles alone were validated over Thule and
Sodankyla, while TCWV was additionally validated over Ny-Alesund.

TCWYV data used in this paper are from (Noél et al., 2004), where all observations with AMF < 0.8 were removed, as
well as those performed at solar zenith angles larger than 88°. We apply an extra screening that excludes data with
SCIAMACHY indicated error > 20 % (fitting error), and swath data of spatial distance more than 50 km (actually 54
km) to the station coordinates defined by Tablel.

This collocation is made by choosing data that meet the condition:
| Lat (data) — lat (station) | < 0.5° and | Lon (data) — lon (station) | < 0.20’ (4)

This surface is defined according to SCITAMACHY swath data footprints size which is about 30 km x 60 km.

Then, SCTAMACHY TCWYV monthly means are calculated from all the matched data to the given station. Note that
SCIAMACHY data solar dependency results in winter missing months that will be indicated in details later. Our
study takes place from 2003 to 2011 over Sodankyla and Ny-Alesund and from 2004 to 2011 for Thule, data range is
limited by SCTAMACHY and GNSS continued records availability.

24 AIRS

The Atmospheric Infrared System (AIRS) is carried on Aqua/EOS since May 2002. This platform has an equatorial
over passing at 1:30 p.m. with a sun-synchronous orbit. AIRS was dedicated to water cycle, energy, and traces gases
observations. It provides twice daily global coverage with higher vertical resolutions than all previous sensors, and
comparable accuracy to radiosondes (Tobin et al., 2006). AIRS is a hyper-spectral scanning infrared sounder. It
measures upwelling thermal radiation emitted from the atmosphere and the surface. However, almost 30% of the
AIRS radiances could be trapped below clouds (Susskind et al., 2006). These possible profiles could be better
retrieved using simultaneous observations from the Advanced Microwave Sounding Unit (AMSU) (Lambrigtsen,
1999) in a process called “cloud-clearing” (Susskind et al., 2003). The observation geometry of these combined
measurements or the AIRS Field of Regard (FOR) is called “AIRS golf ball”.

Humidity profiles (level 2 products) are retrieved from cloud-cleared radiances (level 1). A set of different water
vapour sensitive channels are used in addition to temperature sensitive channels. Water vapour mixing ratios at
certain pressure levels are retrieved using the Radiative Transfer Algorithm AIRS-RTA described by (Strow et al.,
2003). TCWV is obtained by integrating the vertical profile of water vapour mixing ratio.

The RMSE of the AIRS water vapour profiles is estimated to 10-15% over 2-km layers in the troposphere (Fetzer et
al., 2003); (Divakarla et al., 2006). Several studies have confirmed that both the AIRS radiances and the AIRS
clear-sky forward model have an absolute accuracy of around 0.2 K for the spectral channels used in temperature and
water vapour retrievals (Fetzer et al., 2003; Strow et al., 2006).

Previous versions of AIRS TCWYV were validated against radiosondes over oceanic areas (Fetzer et al., 2006), and
against reanalysis (EMCWF) (Susskind et al., 2006). Gettelman et al. (2006) showed that AIRS retrievals in polar
regions are unbiased relative to in-situ radiosondes. Most results indicate a small mean bias that doesn’t exceed 10 %

with no significant dependency upon cloud amount.
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AIRS TCWYV data (Susskind et al., 2014) used in this study are taken from observations in the ascending orbit mode
(version 6, monthly weighted means, level 3) product, namely AIRX3STM_006. This data set should have high
quality retrievals due to the dense orbital coverage at high latitude. Similarly to MODIS data, the 1° by 1° gridded
AIRS pixels were screened. The AIRS considered TCWYV pixel per station is the same as for MODIS and defined by
formula (3). The comparison to GNSS is done from 2003 to 2014 for Sodankyla and Ny-Alesund and from 2004 to
2014 for Thule according to AIRS and GNSS data availability.

During this study, we additionally use the AIRS cloud fraction (CF) monthly 1° by 1° data set also in the ascending
mode, namely: AIRx3STMv006 from the version 6 (Kahn et al., 2014) in order to study possible effects of cloud
interference on the satellites observed biases. AIRS cloud fraction is used for this study as AIRS has longest
overpasses (Table.1), which include (partially) both other sensors passing hours over the studied stations. AIRS
effective Cloud fraction (used here) is computed as the ratio of the number of AIRS cloudy footprints to the total

number of AIRS measurements per 1° by 1°, cloudy measurements are considered for CF>0.01.

3 Mean seasonal comparisons and discussion
3.1 GNSS vs MODIS

MODIS time series of monthly means TCWV are compared to monthly means of coincident overpassing (mentioned
in Table 1) GNSS data over Sodankyla and Ny-Alesund for the period 2001-2014, and over Thule for 2004-2014.
This difference in the data range is linked to the GNSS data availability, as GNSS dataset has some missing values at
Thule during 2001-2003. The results show an excellent overall agreement with a high coefficient of correlation R >
96 % for the monthly time series (Table 2). High correlation of the monthly time series is indeed expected since the
seasonal cycle is very marked at all three sites (Fig. 2). The mean biases are +0.4, +0.6, +1.7 kg m™ at Ny-Alesund,
Thule, and Sodankyla, respectively (Table 2). The overall positive biases indicate that MODIS generally under-
estimates TCWV compared to GPS. This was previously reported over other cold regions of the world, using other
versions of GNSS and MODIS data, for example, over the Tibetan plateau for both stations Gaize and Naque (Liu et
al., 2006). Here we can also notice a latitudinal decrease both in the absolute bias (in kg m™) and the relative bias, as
well as in the root mean square errors (RMSE), which means that the TCWV retrieval is actually more accurate at
higher latitudes.

The mean biases and inter-annual variability of the individual months are analysed with boxplots in Fig. 3. A
seasonal variation can be seen at all three sites in the bias and in the dispersion (see the inter-quartile range in the
boxplots). The largest variations are observed at Sodankyla with large positive biases between September and
February, and slightly negative biases between July and August.

Dividing the year into four seasons, the statistics were also calculated and given in Table 2. At Ny-Alesund and
Thule the relative bias doesn’t exceed 13% regardless of the season and the absolute biases are larger in (June-July-
August) JJA and SON (September-October-November). A small wet bias is observed at Ny-Alesund during spring
which was also reported for Antarctica during the transition seasons (Thomas et al., 2011). The inter-annual

variability is best represented for the DJF (December-January-February) and SON seasons at both high latitude sites
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(Ny-Alesund and Thule) with correlations in the range 56 — 83% (all significant) but quite poorly in JJA with
correlation values of 10 and 15% (not significant). The larger biases and lower correlations in JJA are linked with
cloud cover (see section 4). At Sodankyla, the results are worse and more complex to interpret.

During the snow season which lasts from October to April at Sodankyla, the solar angle has a strong influence on the
effective albedo, since Sodankyla is totally covered with canopy, unlike both other stations, and its forests intercept
the majority of incoming solar radiation, as pointed out by (Gryning et al., 2002). Additionally, Sodankyla snow
samples contain higher impurity concentrations (black carbon) than measured elsewhere in Arctic Scandinavia or
Greenland (Doherty et al., 2010), as well as a bigger snow grain size. These two factors could also justify lower
albedo (Meinander et al., 2013a). The chemical exchange between polluted atmospheric layers due to winter
biomass burning and snow surface opaque the lower part of the atmosphere at the instrument’s wavelengths. All the
previous conditions limit the MODIS retrieval capacities (Fig. 3) and could explain the smaller snow season MODIS
TCWVs values at Sodankyla. During summer at Sodankyla, MODIS TCWVs were found bigger than GNSS
measurements. This opposite bias can be explained by the fact that the snow coverage nearly disappeared, in addition

to the tendency of increasing MODIS TCWYV with increasing water vapour at sites below 3000 m (Lu et al., 2011).

3.2 GNSS vs SCIAMACHY

Calculated monthly means of SCTAMACHY TCWYV over Sodankyla and Ny-Alesund for 2003-2011 and over Thule
for 2004-2011 were compared to means of coincident GNSS measurements. This comparison doesn’t include winter
pairs over Thule and Ny-Alesund because of missing SCTAMACHY measurements during polar winter. Similarly to
MODIS, SCTAMACHY under-estimates TCW Vs at all three sites with mean absolute biases between 0.6 and 2.4 kg
m™ and relative biases between 6 and 22% (Table 2). The general dry biases agrees well with previous findings by
(Van Malderen et al., 2014b) using different versions/retrieval methods of both GNSS and SCIAMACHY data on a
multi station base with a semi-hemispheric coverage. However, our study shows smaller TCWV biases confirming
the improvements of recent GNSS version used and SCTAMACHY data procedures. A good overall correlation is
observed between SCTAMACHY and GNSS monthly time series with R>90 % and RMSE between 24 and 27%. The
monthly mean biases (Fig. 4) show also a marked seasonal variation at all three sites. The absolute biases show a
similar seasonality at all stations, having their minimum during spring and maximum during summer or fall. At Ny-
Alesund and Thule, the dry biases are the largest during SON and JJA, similar to MODIS but with different
magnitudes. At Sodankyla the bias is around 5 kg m™ in JJA, i.e. much larger and of opposite sign compared to
MODIS (Table 2). The seasonal RMSE values are generally larger as well compared to MODIS at Ny-Alesund and
Thule but smaller at Sodankyla where they don’t exceed 30%. Inter-annual variability is generally well represented
by SCIAMACHY at Ny-Alesund and Thule (R > 76% significant in all seasons except at Thule in JJA). At
Sodankyla the correlations are much smaller, similarly to what we found with MODIS.

Consideration of surface albedo of complex surfaces could be also a challenge for the SCCAMACHY TCWV
retrieval. The presence of snow with a nearby canopy (e.g. in Sodankyla) might result in a surface albedo
significantly different from the prescribed surface albedo used in the AMC-DOAS method (e.g. 0.05 compared to
0.5) which would explain the winter biases (Noél, 2007). Nevertheless, the DJF and SON absolute TCWYV biases
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found here with SCTAMACHY are smaller than those found with MODIS. They are also smaller than those expected
for SCIAMACHY in such conditions (Noél, 2007). On the other hand, the JJA bias at Sodankyla is the most

challenging and yet unexplained issue.

3.3 GNSS vs AIRS

The AIRS TCWV monthly product shows excellent agreement with coincident GNSS measurements at all stations.
The overall correlation with GNSS is larger than 98 %, and the mean bias is smaller than 1 kg m™ in absolute value
(Table 2). These biases are in the same range as reported in previous studies over cold regions, e.g. Thomas et al.
(2011) over Antarctica. However our study uses a more recent and improved version of both AIRS and GNSS data
sets. Again, the monthly mean biases show a distinct seasonal variation at all three sites (Fig. 5). AIRS is found to be
biased wet compared to GNSS during the colder and drier periods and biased dry during the moister months over
Ny-Alesund and Thule (Fig. 5). This observed wet/dry seasonal variation of the bias is consistent with the previous
validation efforts of Rama Varma Raja et al. (2008) and of Van Malderen et al. (2014). The bias at Sodankyla
follows similar seasonal variation but with an overall offset (the bias is always positive). The inter-annual variability
is globally much better reproduced by AIRS than the two previous sensors as attested by the correlation coefficients
> 64% (all significant except one). The correlations are higher over Ny-Alesund and Thule than Sodankyla.
Compared to MODIS and SCIAMACHY, the results are noticeably better at Sodankyla (seasonal bias and RMSE <
13% and 17%, respectively). So there must be a significantly different sensitivity in the measurements to the
atmospheric properties over Sodankyla. In the next section we investigate more specifically the impact of cloud

cover on the TCWYV retrievals from all three sensors.

4 Cloud impact on TCWY observations

MODIS and SCTAMACHY TCWV measurements are known to be sensitive to the presence of clouds, whereas the
AIRS TCWYV product is less impacted by clouds as it includes microwave water vapour measurements and a robust
cloud clearing technique also based on microwave measurements (Susskind et al., 2003). This section uses the AIRS
cloud fraction product to examine the correlations between the TCWYV biases found in section 3 and cloud cover.
Figure 6 describes the annual cycle of cloud fraction at the three sites based on monthly mean AIRS cloud fraction
product for a common period of 11 years (2004-2014). At Sodankyla, the 8-months period from May to December
shows a cloud cover above 50%, with a maximum in June (> 60%) and a minimum in March (< 40 %). At Thule, the
seasonal variation is even larger with 4 months < 35% (January to April) and 4 months > 50%. September has the
cloudiest conditions (> 60 %) and April has the clearest (< 30%). At Ny-Alesund, cloud cover is above 44% all year
long, with values > 50% during 9 months and a relative minimum (<50%) during the JJA summer months. In this
section we examine the correlation coefficients between monthly TCWV biases and cloud cover with different
temporal sampling. We start with the full time series of monthly means , then move on to the annual cycle (averages
over all years for each of the 12 calendar months), next the inter-annual variability cycle by calendar season (DJF,

MAM, JJA, SON) and finally the inter-annual variability by month.
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4.1 GNSS vs MODIS

Although this study uses only clear column water vapour observations, the monthly time series of TCWV differences
(GNSS-MODIS) show significant correlations with the coincident cloud fraction at Thule and Ny-Alesund, with R =
39 and 44 % respectively (all significant values are given at a significance level > 95%), unlike Sodankyla (Table 3).
However, the annual cycle of TCWV biases shows significant correlation with coincident cloud fraction at Thule
only (R = 69%) unlike Ny-Alesund. This different sensitivity is due to stronger annual cycle of cloud fraction at
Thule in comparison with Ny-Alesund (Fig. 6). The inter-annual variability is more dominant at Ny-Alesund in
spring and summer (R = 58% in JJA and MAM), with 7 significant months with R > 58 %. At Thule, the inter-
annual variability is significant in three seasons (DJF, JJA, and SON) but at monthly scale, only two months are
significant, November with R = 77% and December with R = 70%.

The high correlations between TCWYV biases and cloud cover in JJA at both sites could explain the poor agreement
found in section 3.1 (large biases 0.6 and 1.1 kg m~, and small correlations R = 10 and 15%, see Table 2) between
MODIS and GNSS TCWYV time series at Ny-Alesund and Thule respectively. Figure 7 gives more insight into the
time series at Ny-Alesund and Thule in the most significant seasons.

Regarding Sodankyla, TCWYV differences show no significant correlation with coincident cloud fraction at monthly,
annual, or inter-annual variability, except during three months of the snow season ( R = 71, 76 and 84 % in
November, December, and March, respectively). Though cloud cover may contribute to part of the dry biases in DJF
and SON reported at Sodankyla in section 3.1, the biases at this site are probably not dominated by cloud effects. We
believe that the environmental features of Sodankyla which complicate the surface albedo estimation are more

responsible of limiting MODIS retrieval capabilities as previously discussed in section 3.1.

4.2 GNSS vs SCTAMACHY

Like with MODIS, the monthly time series of TCWV biases are significantly correlated with cloud fraction at Ny-
Alesund and Thule, with R = 26 and 60 %. However, unlike with MODIS, Sodankyla shows also a significant
correlation with R = 29%.The correlations at annual scale at Thule and Ny-Alesund behave again like with MODIS.
They increase at Thule (from R = 60% at monthly scale to R = 75% at annual scale) and decrease at Ny-Alesund
(from R =26% to -19%), while at Sodankyla the annual variations are strongly correlated at R = 75 %.

Our results show thus that SCTAMACHY’s TCWYV retrieval is more sensitive to cloud cover than the MODIS one.
This is consistent with the findings of Palm et al., (2010) who concluded that cloudy conditions introduce a severe
bias at Ny-Alesund, even if the SCTAMACHY measurement passes the cloud screening filter.

As found with MODIS (section 4.1), TCWYV biases and cloud cover are strongly correlated at the inter-annual scale
in JJA at both Ny-Alesund and Thule with R = 72 % (Table 3). This sensitivity is due to the strong inter-annual
variability at both sites in JJA (Fig. 8). At Sodankyla, the inter-annual variability in TCWV biases and cloud fraction

are not significantly correlated except in May with R = -77% (Table. 3). This anti-correlation is not explained yet.
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4.3 GNSS vs AIRS

The results with AIRS are quite different compared to SCTAMACHY and MODIS. Whereas monthly time series of
TCWYV biases show significant positive correlation with cloud fraction at Thule (R = 31%), the correlation is
negative at Ny-Alesund (R = -42%). The negative correlation at Ny-Alesund is explained by the pronounced but
opposite annual variations of the TCWV biases (Fig. 5) and the cloud cover (Fig. 6) at this site, with an annual
correlation of R = -94% (Table. 3). The inter-annual variability of TCWV biases and cloud cover are generally not
significant, except for DJF at Ny-Alesund (R = -63%) and a few individual months (Table 3). Figure 9 shows the
DJF time series at Thule and Ny-Alesund. No summer sensitivity to cloud fraction is found as for MODIS and
SCIAMACHY. At Sodankyla no significant correlations are found for the monthly means and the annual cycle. At
inter-annual scale, only March shows a significant positive correlation (R = 61 %), similar to MODIS.

Overall, Ny-Alesund TCWV AIRS biases seasonality is almost linear with negative slope with cloud fraction.
Moreover, the dominated wet biases in winter (AIRS measurements are bigger than those of GNSS unlike
SCIAMACHY and MODIS, see Table 2) are found to be sensitive to cloud fraction (Table. 3). Results don’t show
summer sensitivity to cloud fraction as found for MODIS and SCTAMACHY. Most correlations found are sparse
temporally and don’t show clear features. This might be due to the fact that AIRS TCWYV biases are smaller in
magnitude (Table. 2) and show a different seasonality compared to MODIS and SCTAMACHY.

5 Conclusions

This paper found a very good agreement between satellite measurements and coincident GPS, with however some
regional features of biases. Nearly all satellites TCWVs show dry biases compared to GPS, all year-long, with some
exceptions as with AIRS wet bias in winter and fall. We generally see better agreement (higher correlation, smaller
bias and RMSE) between GNSS and AIRS TCWYV time series than between GNSS and MODIS or SCTAMACHY.
The absolute biases don’t exceed 1 kg m™ with AIRS, except in summer at Sodankyla where the bias reaches 1.5 kg
m™>. At Sodankyla, the agreement between GNSS and satellite retrievals is lower for all three satellite measurements.
We don’t suspect the GNSS data as they passed a selective quality control and outlier detection procedure. Instead,
we hypothesize that satellite retrievals are impact by local effects (cloud cover and canopy).

For MODIS, the inter-annual agreement is getting better with latitude over all seasons except summer. During
summer, the inter-annual variability is actually getting worse at higher latitudes sites. These increase summer biases
are found to be sensitive to clouds cover. Additionally, MODIS dry biases during some snowy months at Sodankyla
are also correlated with cloud fraction. However, the inaccurate estimation of the surface albedo over a complex
mixed surface (snow and nearby canopies) also limits the MODIS retrieval capabilities at Sodankyla.

Summer SCTAMACHY TCWYV biases are found correlated to clouds cover at the higher latitudes sites (Thule and
Ny-Alesund), in similar way as MODIS ones, but unlike AIRS. However, SCTAMACHY seems to be more sensitive
to cloud fraction than MODIS as the annual cycle of TCWV bias for SCTAMACHY is well correlated with the
annual variations of cloud fraction at Thule and Sodankyla, while MODIS annual cycle of biases show this

sensitivity to clouds only at Thule. AIRS time series of TCWV differences to GNSS show a limited link with cloud
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fraction compared to MODIS and SCIAMACHY with no clear features. Results reveal anti-correlated monthly
differences with cloud fraction at Ny-Alesund, probably due to opposite correlation with clouds in winter.

Overall, our results suggest a probable link between satellites TCWYV biases to GNSS and cloud cover fraction, with
contrasted regional and seasonal features. This sensitivity is stronger at the higher latitudes. We suggest that more
robust information on clouds is included in the satellite data processing procedures in order to reduce the TCWV
biases in the Arctic, and then improve space-borne instrumental uncertainties. This publication recommends the use

of GNSS/TCWYV in the calibration of similar satellite measurements.
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Table 1: Over passing hours of each sensor in universal time (UT) at three GNSS sites

Station\instrument MODIS (UT) SCIAMACHY (UT) AIRS(UT)
Sodankyla (67° N,26° E) 08-12 & 17-21 08—-11 & 17-20 23-03& 09-12
Thule (76° N,69° W) 15-04 16-20 & 22-02 06-19
Ny-Alesund (78° N,12° E) 09 —-22 10-20 23-13
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Table 2 : Bias, RMSE and linear correlation coefficient between MODIS NIR, SCIAMACHY VIS, AIRS IR clear column
TCWY retrievals and GNSS TCWY estimates, at Ny-Alesund (78° N, 12° E), Thule (76° N, 69° W), and Sodankyla (67° N,
26° E). Correlations with significance level > 95% are in bold.

?;itrli(:é) Season N of pairs Bias (kg/m?) Bias (%) RMSE (%) R (%)
- = Monthly 168 0.4 3 18 96
g2 DJF 13 0.4 9 14 77
8q MAM 14 0.0 0.6 14 58
T3 JIA 14 0.6 4 7 10
» z SON 14 0.8 12 13 56
é = Monthly 132 0.6 10 16 98
= .= DJF 10 0.3 13 17 83
) ER, MAM 11 0.4 10 13 7
2 S JIA 11 1.1 10 14 15
A Q SON 11 0.6 13 14 83
Z _ Monthly 166 1.7 24 33 9
<2 DIF 13 2.8 47 48 30
£ q MAM 14 1.5 18 19 74
23 TIA 14 -1.1 -6 9 41
2 SON 14 3.5 32 32 76
2= M(]))r}tl?ly 8_1 1;5 2_2 2_7 9_7
2o
S a MAM 9 1.1 22 23 81
> 18 TIA 9 1.7 14 14 76
o >
o z SON 9 1.9 24 25 76
< — Monthly 72 0.6 6 24 96
s =
2 = DJF - - - - -
S z9 MAM 8 0.2 -5 9 88
. =3 JIA 8 1.1 10 11 69
2 8 SON 8 1.4 25 26 90
? o Monthly 98 2.4 19 25 90
5 ) § DJF 8 1.1 21 27 26
£ q MAM 9 1.4 17 18 71
g3 JIA 9 4.9 27 29 19
“za SON 9 1.8 16 18 48
- = Monthly 144 0.1 -8 19 98
g2 DJF 11 -0.8 22 26 83
3 qQ MAM 12 -0 2 4 97
T8 TIA 12 1 9 9 94
o z' Q SON 12 -0.6 -8 9 96
& _ Monthly 132 03 -18 31 99
< o = DIF 11 0.8 -41 44 97
% ER MAM 11 0.3 -9 14 85
i =S JJA 11 0.5 4 5 82
Z g SON 11 -0.5 -11 12 92
O N Monthly 142 1 9 14 98
2= DJF 11 0.8 13 17 50
E 9 MAM 12 0.7 9 9 90
g8 JIA 12 1.5 8 10 64
2 SON 12 1 8 11 58
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Table 3: Correlation coefficients (%) between TCWYV biases and coincident cloud cover at Sodankyla (SODA) (67° N, 26°
E), Thule (THUL) (76° N, 69° W), and Ny-Alesund (NYAL) (78° N, 12° E) for all months, annual cycle, and inter-annual
variability (by season and by month). Correlations with significance level > 95% are in bold.

MODIS SCIAMACHY AIRS
SODA THUL NYAL SODA THUL NYAL SODA THUL NYAL

Monthly -3 39 44 29 60 26 12 31 -42
An-cycle -38 68 6 75 75 -19 36 42 -94
DJF 43 69 53 -49 - - -18 44 -63
MAM 46 15 58 -37 18 5 4 9 17
JJA 53 68 58 27 72 72 36 49 56
SON 14 69 53 -42 -3 36 -24 0 18
Jan 18 48 58 30 - - -9 18 -47

Feb 51 52 44 -32 47 57 25 20 7
Mar 84 17 78 31 32 42 61 21 32
Apr 24 -10 42 -31 -26 23 5 -18 13
May 43 52 49 =77 23 30 45 65 34
Jun 44 51 0 7 -15 34 -13 44 -63
Jul 37 57 81 29 75 80 27 29 52
Aug 22 -32 81 -33 73 60 -10 16 -14
Sep 7 2 58 -40 7 37 -6 -68 33
Oct -12 -8 10 -29 55 35 -24 10 =27
Nov 71 77 65 -27 - - -47 16 -27
Dec 76 70 73 - - - 11 34 -9
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Figure 1 : Annual cycle of TCWYV from GNSS for the period 2004 to 2014 (in kg m?).
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Figure 2: Monthly time series of TCWV from GNSS over the full period of observation at each site (in kg m?).
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Figure 3: Box plot of the TCWYV differences (GNSS - MODIS) for (2001-2014) at Sodankyla (67° N, 26° E) and Ny-
Alesund (78° N, 12° E), and at Thule (76° N, 69° W) for (2004-2014) in kg m2. The central red mark indicates the median
absolute TCWYV difference of the month for the whole period; blue boxes indicate the 25th and 75th percentiles,
respectively; black bars (whiskers) extend to + 1.5 times the inter-quartile range from the median; Outliers are displayed

using the '+' symbol.
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Figure 4: Box plot of the difference (GNSS - SCIAMACHY) at Sodankyla (67° N, 26° E) and Ny-Alesund (78° N, 12° E)

for (2003-2011), and at Thule (76° N, 69° W) for (2004-2011) in kg m2. The boxplot indications are same as Fig. 3.
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Figure 9: GNSS — AIRS TCWYV differences (kg m>) and cloud fraction on DJF at Ny-Alesund (78° N, 69° W) and Thule
(76°N, 69°W) for (2003-2014).
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Chapitre 6 : Les tendances de la TCWYV en Arctique

6. Chapitre 6 : Les tendances de la TCWYV en réponse au

changement climatique en Arctique

Introduction

L’analyse d’humidité est une partie essentielle dans les études climatiques globales, telles
que l'analyse du cycle hydrologique global et le bilan radiatif ou il est important que le

champ de vapeur d'eau atmosphérique soit connu avec précision.

Les ¢études inclues dans le quatriéme rapport mondial gouvernemental [174] (IPCC2007)
montrent que 1’humidité spécifique a tendance a suivre les variations de la température de
surface avec une augmentation globale moyenne de 0,06 g/kg par décennie sur la période
(1976-2004). L'augmentation de 1'humidité spécifique correspond a environ 4,9% par °C
de réchauffement dans le monde entier, et a 5,7% par °C au-dessus de 1’océan, sous
réserve d’une humidité relative constante. Sur le continent, le taux d'augmentation est
légerement inférieur (4,3% par °C), ce qui suggere une légere réduction de I'humidité

relative quand la température augmente.

Par la suite nous montrerons certains €tudes précédents sur les tendances de la vapeur

d’eau, soit stratosphérique, ou la TCWV.

a. Tendances de la vapeur d’eau stratosphérique

Depuis les années 1980, plusieurs équipes surveillent la vapeur d'eau stratosphérique.
Parmi eux, le groupe ozone et vapeur d’eau NOAA / ESRL / GMD a Boulder, Colorado.
Ils ont effectué des mesures in situ des rapports de mélange (fractions moléculaires) de la
troposphere libre inférieure (~ 2 km) jusqu'a la stratosphére moyenne (~ 28 km). Les

observations jusqu’a 1996 ont montré que la vapeur d'eau stratosphérique est en train
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d’augmenter au cours des derniéres années a un taux d’environ 1% par an (Rosenlof et al.,
2001). Toutefois, les processus conduisant a cette augmentation sont mal compris et le
suivi a long terme est nécessaire. Dés le début du vingt et uniéme siccle, la vapeur d’eau
stratosphérique a une variabilité remarquable, a tel point qu’elle ne suit plus une tendance

significative [47].

b. Tendances de la TCWV

Depuis 2010, le Systeme mondial d'observation du climat (GCOS) a déclaré¢ le TCWV
comme une variable climatique essentielle et a souligné I'importance d'une série longue,

de résolution suffisante, qui permettrait de détecter les tendances locales et mondiales.

Globalement, plusieurs études portent sur les tendances de la TCWV, traditionnellement a

travers des méthodes de radiosondage (détaillées au chapitre 2).

[68] ont démontré des tendances positives au-dessus de 50 stations de radiosondage pour
la période (1973-1990), en corrélation générale (sauf pour les tropiques) avec la
température de surface de maniére variée en fonction du site et de la saison. Pareillement,
[69] ont utilisé les radiosondes pour détecter une augmentation de TCWV pendant la
période 1973-1995 généralement pour 1I’hémisphere nord, et plus particuliérement au-

dessus de la Chine, des iles du Pacifique, et au-dessus de I’Amérique du nord.

[175] ont observé une augmentation rapide de la TCWV a travers 1'Europe centrale sur la
période allant de 1995 a 2003. Leur analyse a relié cette augmentation a la température de
surface, les régions de réchauffement sont accompagnées d’une augmentation de

I'humidité contrairement aux régions de refroidissement.

Les difficultés de mesures d'humidité¢ dans 1'Arctique génerent une qualit¢ de données

relativement faibles. Ceci est probablement la raison d’un nombre de publications limité
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dans I'Arctique. Dans cette thése, nous allons nous focaliser sur I’effet de changements

récents en Arctique sur les tendances de la TCWV.

6.1 L’amplification arctique

Au cours des derniéres décennies, I'Arctique a connu un réchauffement considérablement
plus rapide que la moyenne mondiale dans un phénomeéne documenté depuis 1980 appelé
« Pamplification de 1'Arctique ». Cette amplification est caractérisée par une tendance
annuelle de la température de surface au cours des années 1979 a 2008 deux fois plus
grande que la tendance mondiale de ces dernieres décennies a toutes les saisons (sauf
1'été), et un déclin automnal de I'é¢tendue de la mer [176]-[180], [181]. On parlera plutot

de ces conséquences proches du cycle de I’eau au niveau terrestre et atmosphérique.

6.1.1 Changements terrestres

Plusieurs conséquences sur 1’hydrologie terrestre sont rapportées [9], [182] incluant les
glaciers en recul, I'amincissement et la dégradation du stockage de la banquise agée [183],
la fonte récente de la glace centrale du Groenland, le réchauffement du pergélisol (Alaska,
Russie) [184]-[186], l'avancement des foréts et l'empie¢tement des arbustes sur les

paysages de la toundra nordique [187].

Aux latitudes de 70° a 80°N, une grande partie de I’évolution du cycle de I’eau est liée a la
fonte des glaciers aux régions proche-coticres qui s’accélere et entraine la montée du
niveau de la mer. Pareillement, 1’extension de la banquise (forcée par le réchauffement
arctique) diminue, influencant les transferts d’eaux douces (flux de ruissellement) et
fournit plus de surface libre d’océan. Le réchauffement de sa surface peut accélérer et

densifier le cycle hydrologique polaire par une source supplémentaire d'humidite.
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L'étendue des glaces de la mer (maxima en mars et minima en septembre) a diminué a un
taux de 12,4 % pour septembre par décennie, et de 2.6 % en mars par décennie pour la
période 1979-2010, avec une réduction associée de I'épaisseur de la glace, en plus d’une
perte pluriannuelle de la glace de mer [188]. La phase négative de son anomalie persiste
depuis 2001 (Fig. 2) selon les mesures satellitaires de la NSIDC (en anglais National

Snow and Ice Data Center).

Northern Hemisphere Extent Anomalies Sep 1979 - 2016

%

1981-2010 mean = 6.5 million sq km
1980 1985 1990 1995 2000 2005 2010 2015

National Snow and Ice Data Center, University of Colorado, Boulder

slope =-13.3 £ 2.6 % per decade

Figure 38 : L'anomalie de 1'étendue de la glace de mer en septembre sur 30 °N - 90
°N, par rapport a la moyenne de 1979-2016.

Crédit: National Snow and Ice Data Center NSIDC. University of Colorado.
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6.1.2 Changements atmosphériques

Plusieurs études ont fourni des preuves que le transport de la circulation thermo-haline
méridionale du sud peut étre un facteur contribuant au réchauffement en Arctique [189],
dont les principales portes sont : le nord de I'Atlantique Nord, le Pacifique subpolaire Nord

et la mer du Labrador [190].

L’impact atmosphérique de la fonte des glaces étudi¢ par [191] pour la période 1979-2009
en utilisant des mode¢les s’est manifesté plus fortement dans les zones maritimes Arctique,
ou ils ont entrainé un transfert accru d'énergie de l'océan vers l'atmosphére, un
réchauffement et une humidification de la troposphére inférieure, un affaiblissement de
l'inversion de la température, et une augmentation de l'altitude de la couche limite. Ces
changements sont plus prononcés en automne et au début de lhiver (septembre-

décembre).

Au-dessus de 70°N, [192] et ses références, trouvent une relation non linéaire entre le PW
et le DLR (le flux d'ondes radiatives longues descendantes, en anglais Downward
Longwave Radiation). Cette relation est caractérisée par une sensibilité forte hors périodes
d’été (forcé par I’amplification arctique) et pour les régions les plus seches et froides
comme l'océan Arctique central, l'archipel canadien et le Groenland. Mais, [177] ont
conclu qu’une augmentation de la vapeur d’eau atmosphérique, partialement en réponse a
la réduction de la couverture de glace de mer, peut aussi favoriser le réchauffement de la

couche basse de I’atmosphere pendant 1’été et au début de 1’automne.

Selon [193], les changements de la couverture nuageuse représentent une rétroaction
positive dans le doublement du dioxyde de carbone dans les simulations, ce qui représente

environ un tiers du réchauffement de la planéte et 40 % du réchauffement de I'Arctique.
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[9] ont résumé des tendances atmosphériques observées (et leur dégrée de confidentialité)
en réponse au réchauffement arctique (Table. 1 de leurs article). Ils ont constaté des
tendances du stockage atmosphérique en vapeur d’eau (on les détaillera plus tard)
positives fiables, des tendances négatives de la précipitation en Scandinavie (sécheresse
au-dessus du continent), et des tendances positives des flux du transport d’humidité (plus

du transport vers le nord de 1’ Atlantique nord).

En général, le réchauffement Arctique est caractéris€é par une variabilité spatiale et
temporelle, affectée par les modéles de circulation atmosphérique, les conditions de la
glace de la mer, et la température de la surface des océans [6]. Certaines prédictions
assurent une continuit¢ des augmentations de la température moyenne avec des
changements dans la quantité et la nature des précipitations [194], [195], en plus des

changements dans les trajectoires et de l'intensité des tempétes [196].

6.2 Les tendances de la TCWYV en réponse a ’amplification arctique : Article 2
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Abstract: In order to assess the strength of the water vapour feedback within the Arctic climate
change, 15 years of the Total Column-integrated density of Water Vapour (TCWV) from the
Moderate Resolution Imaging Spectrometer (MODIS) are analysed. Arctic TCWV distribution,
trends, and anomalies for the 2001-2015 periods, broken down by seasons and months, are
analysed. Enhanced local Spring TCWYV trends above the terrestrial Arctic regions are discussed in
relation to land snow cover and vegetation changes. Upward TCWV trends above the oceanic
areas are discussed in lien with sea ice extent and sea surface temperature changes.

Increased winter TCWV (up to 40%) south of the Svalbard archipelago are observed, these trends
are probably driven by a local warming and sea ice extent decline. Similarly, the Barents/Kara
regions undergone wet trends (up to 40%), also associated with winter/fall local sea ice loss.
Positive late summer TCWYV trends above the western Greenland and Beaufort seas (about 20%)
result from enhanced upper ocean warming and thereby a local coastal decline in ice extent. The
Mackenzie and Siberia enhanced TCWV trends (about 25%) during spring are found to be
associated with coincident decreased snow cover and increased vegetation, as a result of the
earlier melt onset. Results show drier summers at Eurasia and western Alaska regions, though to
be affected by changes in albedo from changing vegetation. Other TCWV anomalies are also
presented and discussed in relation to the dramatic decline in sea ice extent and exceptional rise in
sea surface temperature.

Keywords: Water vapour; Arctic; trends.

1. Introduction

The Arctic amplification [1]-[6] is the phenomenon by which climate change is amplified in
Arctic with respect to global changes. It is partly related to the ice-albedo feedback mechanism. The
Arctic region has been experiencing a strong surface warming and decreases in sea ice extent and
thickness. This phenomenon which is well documented [7] appears to be accelerating in the last
decades. Several feedbacks are involved in the Arctic amplification (e.g. [3], [8]-[12]), notably those
associated with the atmospheric hydrological cycle [13]. The warming of the lower part of the Arctic
atmosphere [14] is found to be sensitive to the albedo changes due to increasing pollution signs (as
Black Carbon) on the Arctic ice/snow [15], as well as the increase of the atmospheric northward
transport of heat and moisture [16]. The water vapour spatiotemporal distribution and the
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amplitude of its response to Arctic climate change are major sources of uncertainty in the
understanding and prediction of the amplification mechanism[3].

This work assesses the long-term changes in atmospheric water vapour in response to the
recent exceptional worming of the Arctic region within the period 2001-2015. We focus on the
column-integrated amount, the Total Column of Water Vapour (TCWV), also called Integrated
Water Vapour. This amount is defined as the mass of water vapour in an atmospheric column over
a unit area (kg m-2). It is also sometimes referred as precipitable water in satellites observations,
which represents the height of liquid water (in mm) that would result from the condensation of all
the water vapour of a vertical column over a unit area.

TCWYV is characterized by a spatial and temporal variability which is not completely
understood yet over the Arctic. It affects the water cycle intensity and the atmospheric dynamics
[17]. The Global Climate Observing System (GCOS) considers the TCWV as an essential climate
variable, with the priority of detecting both local and global TCWYV trends using suitable data sets.

Ground-based and space-borne techniques can be used to study TCWYV trends. Traditionally,
radiosondes are the most favoured data, having the longest archives on a quasi-global scale.
However, changes in the types of humidity sensors complicate the records analysis, especially from
1973 upwards [18], and mostly at the polar regions [19]. [20] Analysed radiosondes data and
reported a nearly global increase in surface-500-hPa precipitable water and in specific humidity for
the 1973-95 period. These upward trends are likely to be associated with the increasing global mean
tropospheric temperature during this period and hence in the capacity of the atmosphere in holding
water vapour. Satellites provide global coverage datasets but their records tend to be rather short
compared to other techniques. [21] used the Special Sensor Microwave Imager (SSM/I) global ocean
data sets to assess the TCWYV trends (in an extension of the study by [20]). Their results suggest
positive trends from 1988 to 2003, connected with changes in Sea Surface Temperatures (SST) for
the North Atlantic area. [22] merged the SCanning Imaging Absorption spectroMeter for
Atmospheric CHartographY (SCIAMACHY) and the Global Ozone Monitoring Experiment
(GOME) data set in order to analyze the global TCWV trends for the 1996-2002 period. They found
positive trends over Greenland, East Europe, and Siberia. The Arctic based TCWYV trends studies
are still limited. [19], and [20] analysed the Atmospheric Infrared System (AIRS) data for the
2003-2011 period and found regional positive TCWV trends over the Arctic Ocean. These trends
were linked to coincident sea ice extent decline accompanied with enhanced regional evaporation
rates. Using meteorological re-analyses, [25] examined changes in the Arctic TCWV for the
1979-2010 period. Similarly, positive Arctic TWCV trends are observed from 1979 to 2011,
widespread over the Arctic during autumn and spring but centred over the Atlantic sector in winter
[3]. These trends appear to be sensitive to downward long wave flux, which is in turn known to be
sensitive to TCWV, and much more in winter than summer in the Arctic. Moreover, their
simultaneous increasing has a positive feedback to the Arctic Amplification. [3]. The current study
follows these efforts and tries to study the interactions via the interface Atmosphere-surface. We
examine (this time) the impact of 15 years of several interesting terrestrial Arctic changes on TCWV
trends, using MODIS monthly product, addressed for climatic purposes, but not previously used
(in limits of our knowledge) in similar studies in the Arctic region. The Arctic surface is defined
here by land and ocean above 60°N.

Section 2 describes the used dataset. Section 3 presents the TCWV seasonal and monthly
features. Section 4 examines the seasonal linear trends. Section 5 shows TCWYV responses to certain
amplification observations and discusses the results linked to Snow cover, vegetation, SST, and sea
ice area variability, while section 6 concludes.

2. Data set

The passive-imaging spectro-radiometer with moderate resolution MODIS installed on the
satellite TERRA (EOS) since 1999 has now an important complete record from 2001 through 2016
and is still operating. On a polar orbit, MODIS/Terra overpasses the equator at 10:30 a.m., and
provides a global coverage within 1-2 days, through a nadir-looking geometry. The spatial
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resolution varies between 250 m and 1 km per pixel depending on the spectral band. MODIS
observes the near-infrared solar radiation reflected by sufficiently bright surfaces and clouds. The
36 channels cover the spectral region 0.4 - 14.4 um and enable measurements of many trace gases in
addition to clouds and aerosols properties.

Seasonal values used in this study are generated as the three months average for that season
[December-January-February (DJF), March-April-May (MAM), June-July-August (JJA), and
September-October-November (SON)], with at least two available months for each seasonal value.
Here we note that DJF (year) is considered as follows:

DJF (year) = average (December (year-1), January (year), February (year)) 1)
Monthly anomalies (used later in section 5) are generated relative to the mean monthly values over
the data period (2001-2015). Seasonal anomalies are calculated as the average of the three-monthly
anomalies for that season. Correlations are considered for data time series after removing the
trend’s signal, as both compared time series have trends and these trends would give a false
correlation if not removed, by removing trends, we could check for more realistic correlations. In
this section, we present the various datasets used.

2.1 MODIS TCWV

Five Near-IR MODIS channels are useful for remote sensing of water vapour during the day
[26]. These bands are 0.865, 0.905, 0.936, 0.94, 1.240 pm, in which all the surface types are
sufficiently bright (albedo > 0.1). The external bands have no water vapour absorption features; but,
they are used to estimate the surface reflectance. The bands 0.905, 0.936, 0.94 absorb water vapour
with different sensitivity. 0.936 um has the strongest absorption sensitivity; it's used mostly for
drier conditions measurements, while the weak absorption channel at 0.905 um is useful for
measurements at low solar elevation TCWV can be derived from absorbed and non-absorbed
nearby channel. Its accuracy is claimed to be 5-10% [26]. Errors would result from observations
during atmospheric hazy scenes, or over dark surfaces.

This study uses the 15 years (2001-2015) TCWV from MODIS, namely: the product
MODO08_M3, clear column, level 3, monthly global product 1°*1° gridded data set, from Terra
platform. This data is freely available at ftp://ladsweb.nascom.nasa.gov/allData/6/MODO08_M3.
More information about this data set could found at
https://modis.gsfc.nasa.gov/data/dataprod/pdf/MOD_08.pdf. The MODIS TCWYV used refers to
water vapour near infrared clear column over bright surfaces and over the ocean by sun glint only.
This monthly product has been calculated as the mean of Level-3 weighted daily means. The
metadata includes many details on the content and pixel nomination method.

However, we would like to highlight the uncertainty of MODIS TCWYV data set which was
found to be more sensitive to clouds presence during summer, this problem is cited by the authors
of this paper in a previous validation effort of the same used dataset over the polar regions during
all the studied period (all seasons)[27].

2.2 MODIS Snow Cover

Section 5 discussed the TCWV trends over land with response to the snow cover variability;
the discussion is carried out using MODIS snow/ice cover monthly product (MOD10CM) from
version 6, freely available through: https://n5eil01u.ecs.nsidc.org/MOST/MOD10CM.006.

The monthly average snow cover data set is reported in 0.05 degree (approx. 5 km) resolution
Climate Modelling Grid (CMG) cells. Where, the monthly averages are computed from daily snow
cover observations in the MODIS/Terra level 3 Global product named (MOD10C1) data set.
Through our study, the 0.05° monthly values are screened to be coherent with the used TCWYV data
(1°).

The MODIS snow cover products provide fractional snow cover, data are ranged from 0 (0% of
the area is covered with snow in this pixel) to 1 (100% of the pixel area is fully snow covered). The
overall absolute accuracy of MODIS snow cover daily products is about ~93%, varying by land
cover, topography, and season[28]. The largest factor affecting the accuracy of the MODIS snow
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products is snow cloud confusion. However, The MODIS cloud mask [29] problem concern mainly
Antarctica [28].

2.3 MODIS vegetation index

The TCWYV response to the Arctic terrestrial vegetation changes is also investigated by means
of the Normalized Difference Vegetation Index NDVI from MODIS [30], this index is widely used
over the Arctic [31]. Monthly MODIS/Terra vegetation index used (MOD13C2) is also from version
6, publicly available on ftp://ladsweb.nascom.nasa.gov/allData/6/MOD13C2 , more details on this
product could be found on:
https://Ipdaac.usgs.gov/dataset_discovery/modis/modis_products_table/mod13c2_v006.

Normalized Difference Vegetation Index NDVI is defined based on the different reflectivity of
green plants with different wavelengths. More clearly, the contrast between red and near-infrared
responses is a sensitive measure of vegetation amount, with maximum (red, NIR) differences
occurring over a full canopy and minimal contrast over targets with little or no vegetation [30].
NDVlI is calculated by rationing the difference between the NIR and red bands reflectance by their
sum as following:

NDVI = (NIR - RED) / (NIR + RED), (2)

Where,

NIR is surface reflectance in the near infrared (0.725-1.1 mm),

RED is the reflectance in the visible radiation (0.55-0.70 mm),

The gridded NDVI maps used here is produced from MODIS surface reflectance corrected for
molecular scattering, ozone absorption, and aerosols, as input to the algorithm equations. They
have spatial resolution of 0.05°*0.05°, so they are screened in a similar way to snow cover data set to
have finally the same 1°*1° resolution as that of TCWV data set. The NDVI data set have the valid
range from -0.2 to 1, where negative data referred to ice, water, or snow covered regions, while data
near 0 is coincident to bare soil.

2.4 MODIS Sea Surface Temperature

The Sea Surface Temperature is defined as the temperature (°C) of nearest sea (Ocean) layer to
the atmosphere. We use the MODIS Terra global level 3 mapped SST products derived from the 11
um thermal infrared (IR) band (channel 31) which belongs to the latest MODIS SST reprocessing
(R.2014.0) ftp://podaac-ftp.jpl.nasa.gov/allData/modis/L3/docs/UserGuideMODISL3v2014.0.pdf.
As daytime mid-IR SST products are known to suffer from reflected sunlight contamination.

The monthly MODIS SST product was chosen with spatial resolution of 9.26 km for daytime
passes. The SST data global uncertainty is about +/- 0.1 degrees Celsius. This data set is freely
available and detailed at
ftp://podaac-ftp.jpl.nasa.gov/allData/modis/L3/terra/11um/v2014.0/9km/monthly,
ftp://podaac-ftp.jpl.nasa.gov/allData/modis/L3/docs/MODIS_SST_Guide_Doc.pdf The 0.083*0.083°
MODIS thermal SST data set is screened to 1°*1° to match the TCWV data set, and thereby to be
coherently used in the discussion carried out in section 5.

2.5 NSIDC sea ice extent

In order to assess the TCWYV response to the Sea ice extent changes through the 2001-2015
periods, we use sea ice extent (concentration, area) data from the National Snow and Ice Data
Centre NSIDC version 2, identified as G02135 [32], available at:
ftp://sidads.colorado.edu/DATASETS/NOAA/G02135/north/monthly.

This data set is generated from brightness temperature data and is designed to provide a
consistent time series of sea ice concentrations spanning the coverage of several passive microwave
instruments, the Scanning Multichannel Microwave Radiometer (SMMR), the Special Sensor
Microwave Imager (SSM/I), Special Sensor Microwave Imager Sounder (SSMIS), on board of
Defence Meteorological Satellite Program (DMSP, DMSP 5D-3/F17, DMSP 5D-3/F18, Nimbus-7)
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from the National Oceanic and Atmospheric Administration NOAA. The data are provided in the
polar stereographic NSIDC projection at a grid cell size of 25 x 25 km. they are screened to 1°*1° to
enable the comparison with TCWV.

3 TCWYV features

Spatial TCWV variability generally depends on latitude, orography, continental underlying
surface type, and atmospheric condition among others. The temporal variability is found to be
mainly linked to air temperature changes (IPCC 4th report), with maximum sensitivity during the
colder seasons over the Arctic. Figure 1 shows the averaged Arctic TCWV distribution in the 12
months from 2001 to 2015. While the four seasons mean TCWYV are presented in Figure 2.

Consequently, Arctic TCWV decreases towards the pole. Snow season normally starts in
October, this season is characterized by glacial surfaces on lands (permafrost, snow, etc.), and on
oceans (sea ice, snow, etc.). It also witnesses the lowest temperatures and thereby a lower TCWV
(Clausius-Clapeyron relationship). During 6 months of the year, almost no solar radiation reaches
the North Pole. Driest conditions (DJF TVWYV below 5 kg m?2) dominate over Greenland, East
Siberia, North Canada, the Arctic Ocean and its surrounded ice-covered seas. The Atlantic sector
has more ice-free zones and thereby has wetter relative conditions (TCWV up to 8 kg/m?), these
conditions are modified by the North Atlantic circulations coming from lower latitudes in winter.

The rising temperatures help to start the snowmelt in April (or later, depending on local,
regional, and inter-annual variability[6], [33]). Within the watersheds permafrost degradation
period, rivers flow resume their movements towards the Laptev and East Siberian Seas[34], and the
spring revegetation favourite wetter conditions in May (about 10 kg/m?) by evapotranspiration[35]
at the Siberian/ Mackenzie watersheds (Figure 1). However, the Atlantic sector is still the most
humid region with TCWYV values reach 14 kg/m? in spring.

Summer months witness nearly complete presence of sunlight, and more open waters, in
addition to the majority of liquid precipitation especially above vegetated European Arctic, Siberia,
and north Canada [35], all the previous conditions favourite more humid atmospheric columns. The
most humid TCWYV is observed in July with average TCWYV exceeds 25 kg/m? for most regions, but
lower TCWYV values are observed at the higher altitudes (include: the Norwegian and Ural
Mountains, the Central Siberian uplands, the Chukchi and Verkoyansk ridges, and the Rocky
Mountains). The central Arctic Ocean has even drier TCWV with averaged JJA around 14 kg m 2,
the driest conditions are reported at Greenland ice sheet with TCWYV less than 5 kg/m?at the
interior Greenland.
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227 (kg/m?)
228 Figure 2. Seasonal distribution of 2001-2015 TCWV mean in kg m2. Note that winter TCWV mean is
229 carried out for 2002-2015 (DJF).
230 4 TCWV linear trends and discussion
231 Water vapour is a good indicator of the climate system responses to global and thereby Arctic

232 warming [3], [36].We now investigate the linear trends during all seasons. TCWV data are filtered
233 and pixels with one or more missing months are omitted (marked in white in Figure 3), then trends
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were calculated from least-square fit for the remaining pixels. Figure 3 presents significant absolute
TCWYV linear trends at the 95% confidence level. Trends are considered with respect to the first year
of the record (2001) for a given month (or season), at each pixel separately. Mean relative trend
formal errors are 15, 12, 10, and 12 % in DJF, MAM, JJA, and SON respectively.

Increased TCWV winter/fall trends are observed at the Svalbard region with up to 2 kg/m2
And slightly decreased trends are observed south of Iceland, and south western Greenland seas.

Upward TCWYV trends (up to 2 kg m 2) are observed over the Barents, Kara, and Laptev seas
in the transition seasons, reaching its maximum over some parts of the Barents sea in spring, and
over most three seas in fall. These trends are already noticed in winter time on the Barents Sea area
(south of Svalbard) with more than 2 kg m 2

Enhanced Spring TCWV trends are observed over the Siberian tundra and the Mackenzie
watershed and the neighbouring coasts with up to 1 kg m 2

Summer enhanced trends of up to 3 kg m 2 are observed in the Beaufort Sea, and of about 1
kg/m?2in the western Greenland summer open water region. Generally, MODIS data don’t show
important TCWYV trends at the terrestrial Greenland regardless the season.

Downward trends are mostly pronounced at the terrestrial Arctic in summer with TCWV up to
3 kg/m?, also in fall but with weaker magnitude (less than 1 kg/m?).

0
Figure 3. Seasonal TCWYV linear trends in kg.m?/decade of 2001-2015. DJF trends were calculated for
2002-2015; while MAM, JJA, and SON for 2001-2015. Statistically significant trends at the 95%

confidence level based on a Student’s t test are shown in color. Pixels with missing data or not
significant trends at the 95% confidence level are in white.
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General discussions, Increasing winter and fall air temperature and precipitation have already
affected Svalbard [37]. Additionally, [38] have stated a loss in the winter ice extent and
concentration north of Svalbard which could have an extra positive feedback on TCWYV trends.

Earlier melt onset on the Barents, Kara, Laptev, and Beaufort seas [39] could contribute to
wetter than averaged Spring TCWV amounts, and thereby a MAM TCWYV positive trend in
addition to the reported increased freshwater discharge of the Mackenzie River into the Beaufort
Sea by about 25 % since 2003 [40].

Arctic fall sea ice extent at the eastern part of the Arctic ocean (against the Siberian west and
middle coasts) has a downward trend. This local sea ice cover reduction has increased the vertical
heat flux in autumn and early winter [7], and has locally increased the air temperature [3]. All these
mechanisms could explain the wet local TCWV SON trend.

The Beaufort Sea has experienced a summer sea ice extent/area decline in 2007, the
deformation towards thinner ice, earlier melt onset, later freeze-up, and thereby longer periods of
open water [41], [42]. This region is exposed to heat flux fed by the Pacific circulations across the
Bering Strait [43] coincident with clearest skies and thereby enhanced down welling radiation.
Within the clearest conditions, MODIS measurements are more confidences, and the upward
summer TCWYV trend (around 2 kg/m?) are observable. Similar upwards trends are observed also in
MAM (Fig. 3) but with weaker magnitude. Both trends are consistent with local increased
evaporation rates seen by other instruments [44].

A record observed Greenland ice-sheet melt during summer 2012 (July), is thought to be

forced by warmer atmosphere (with record air temperature anomalies at the 600-700hPa), which
induces more frequent southerly warm air advection along the western Greenland coast and over
the neighboring Canadian Arctic Archipelago[45] and low liquid clouds [46] associated with new
near-surface air temperature records, during the whole summer months of 2012 [47]. These
observations may contribute to the enhanced summer TCWYV trends reported in the western
Greenland seas.

The current study discusses upward TCWYV trends with respect to certain Arctic changes (section

5); the negative TCWYV trends are not discussed in this paper, as they need farther investigations.

5 TCWYV responses to Arctic Amplification

In general, Arctic amplification is characterized by spatial and temporal variability, affected
by atmospheric circulation patterns [48][49], sea ice conditions[50], and ocean surface temperature
[51].

The Arctic climate undergoes many changes, with seasonal and regional features [52].
According to the IPCC report of 2014, widespread expansion of shrubs and other vegetation is
taking place around the tundra biome, known as the greening of the Arctic. Some recent studies
assure that, during non-summer seasons, some Arctic regions are generally becoming a source of
carbon rather than a sink [53], forced by changes in albedo, and enhanced by permafrost increased
temperature [54] [55]and thereby thawing.

Since 2000, many observations state this change, including an Arctic persistence winter
warmed phase [56], unprecedented September sea ice declines [64]-[66], and regional summer
upward trends of sea surface temperature [57].

Our current study tracks the TCWV changes during some exceptional events at the Arctic.
Many MODIS data sets are used, including the Sea Surface Temperature SST (°C), Snow cover
product (fraction), and Normalized Differential Vegetation Index NDVI (fraction), in addition to the
NSIDC Sea ice extent data set, all of which were detailed previously in section 2.

5.1 Spring and summer TCWYV trends in response to NDVI and Snow cover changes

The initial modification of the Arctic vegetation (as one of the impacts of the recent climate
changes) takes place at the vegetation boundaries of the Arctic tundra. Increases in vegetation
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productivity have been observed across the Arctic (e.g. [58]), recent analyses suggest that the
general increases in productivity concern all vegetation types [59]. We try to trace these changes
and show when and where the TCWV has its most notable response to them. Additionally, we
inspect how the snow cover trends evolve for the same studied period of spring 2001-2015. Figure 4
shows the TCWV, NDVI, and snow cover linear trends at the 95% significant level in spring
(2001-2015), as well as the correlations between the TCWV and each of NDVI and snow cover. The
enhanced TCWYV trend over the Siberian and Mackenzie lands is found to be coincident with
enhanced NDVI trends and decreased snow cover, which refers to the earlier snowmelt onset cited
previously for both regions (section 4). Additionally, the inter-annual variability of TCWYV in spring
shows a significant positive correlation with NDVI, while an opposite correlation with the snow
cover fraction (Fig.4).

The above-mentioned regions also undergone a maintaining decreased snow cover surfaces
and the later snow seems to be replaced by green areas. These green areas transfer extra water
vapour to the atmosphere by evapotranspiration.

Mean Relative MAM Linear
Trend Error

TCWV : 1%
NDVI: 1%
Snow Cover : 1%

08 06  -04  -02 0 0.2 0.4 0.6 0.8

Figure 4. (Upper plots) Absolute trends in MAM of TCWV, NDVI, and Snow cover from left to right
respectively. (Lower plots) Correlation coefficients in MAM of (left) TCWV with NDVI and (right)
TCWYV with Snow Cover for the whole 15 years data. Note that TCWV trends are in kg/m?/decade,
and NDVI and snow cover use the same colour bar (bottom), their trends are in % /decade. Both
correlation maps use the colour bar at the bottom. Only statistically significant trends at the 95%
confidence level based on a Student’s t test are shown. Pixels with missing data or not significant
trends at the 95% confidence level are in white.

Increased NDVI trends are previously observed in the Beaufort region coasts and inlands [60].
Driving the evapotranspiration rates and thereby contributing to the local wet TCWV trends
observed in MAM and JJA (Fig. 4, 5).

In summer (Fig. 5), nearly all the Siberian lands show slightly enhanced vegetation areas, but
with no significant magnitude of snow cover trends. MODIS TCWV trends above the eastern
terrestrial arctic and western Alaska show negative trend, and the correlated patterns of summer
TCWYV and each of NDVI and snow cover are scattered and don’t show a spatially consistent
feature. The decreased summer TCWYV trends at the Siberian and Canadian regions are observed in
coincident with slightly increased vegetation.
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In response to higher summer temperatures, increased vegetation productivity and shrubs
expansion are observed in many sites of Alaska and Siberia [61] [62]. Increased shrubs cover in the
Arctic is expected to have major implications for the energy exchange between land surface and
atmosphere [63]. Experimental studies reveal that deciduous shrubs expansion, within the early
spring onset melt and thereby longer shrubs growing season, may reduce the summer permafrost
thaw and the surface albedo [64] [65] [66]. Additionally, soils temperatures (under shrubs) are
found to be reduced in summer (e.g. [67]). Moreover, the boreal Eurasia undergoes warmer
summers without increased precipitations, they are vulnerable to drought stress and fire regimes
shifts, [68][69]. All previous studies show signs of drier summers over some Siberian and Alaskan
parts. However, we do believe that farther investigations (not provided by this study) are still
needed to better discuss and explain these trends.

MODIS TCWYV data set seems to be able to detect the enhanced TCWYV trends in summer at the
western Greenland and Beaufort seas (Fig. 5). This ability is thought to be due to clearer summer
conditions over both regions[70], and thereby more realistic MODIS TCWV local summer
measurements [27]. TCWV summer trends at the oceanic part are to be discussed again later with
respect to sea surface temperature trends.

NDVI

Mean Relative JJA Linear Trend

Error
TCWV : 1%
NDVI: 1%

Snow Cover: 1%

0.6 0.8

Figure 5. (Upper plots) Absolute trends in JJA of TCWV, NDVI, and Snow cover from left to right
respectively. (Lower plots) Correlation coefficients in JJA of (left) TCWV with NDVI and (right)
TCWYV with Snow Cover for the whole 15 years data Note that TCWYV trends are in kg/m?/decade,
and NDVI and snow cover use the same colour bar (bottom), their trends are in %/decade. Both
correlation maps use the colour bar at the bottom. Only statistically significant trends at the 95%
confidence level based on a Student’s t test are shown. Pixels with missing data or not significant
trends at the 95% confidence level are in white.

5.2 TCWYV response to regional upper ocean warming (TCWYV trends in response to SST trends)

Enhanced solar heating of the upper ocean has been observed over the Beaufort [57] and the
western Greenland seas[71] in July and August. This results in positive local SST trends over both
regions. But MODIS TCWYV data response to these trends is not the same. More clearly, the Beaufort
Sea region show enhanced TCWYV trends in both July and August (Fig. 6) coincident with enhanced
SST trends. Nevertheless, the enhanced TCWYV trends over the west Greenland seas are observed
only in July, but no longer in August (Fig. 6). Please notice also the TCWYV response to the increased



367
368

369
370

371
372
373
374
375
376

377
378
379
380
381
382
383
384
385
386
387
388
389

390

Atmosphere 2017, 8, x FOR PEER REVIEW 11 of 21

SST in the Barents Sea region in June. The previously mentioned zones of wet TCWV trends are
affected by the principal paths of the meridional humid flux [72] into the Arctic in summer [35].

June August

180°W

-06 -04

~  -08
R (SST,TCWV)

Figure 6. (Upper plots) Absolute trends of SST in June, July, and August from left to right
respectively, by °C/decade of (2001-2015). (Middle plots) Absolute trends of TCWV in June, July,
and August from left to right respectively, by kg/m?/decade of (2001-2015). (Lower plots)
Correlation coefficients of TCWV with SST in June (left), July (middle), and August (right) for the
whole 15 years data. Trends Colour bars are on the right. Correlation maps use the colour bar on the
bottom. Only statistically significant trends at the 95% confidence level based on a Student’s t test
are shown. Pixels with missing data or not significant trends at the 95% confidence level are in white

One case study could be the exceptional Augusts of 2007 & 2012 (Fig. 7). In 2007, the SST
showed an enhancing anomaly of more than 50% in the Laptev, the eastern Siberian, and the Baffin
Bay, but not that obvious at the Chukchi Sea. These anomalies were coincident to wet TCWV
anomalies that extended to the whole northern and eastern Canadian archipelago and more
strongly towards the Arctic Ocean from most sides.

Again in 2012, and out of the Chukchi Sea, the upper ocean warming was more distinguished
in Denmark Strait, Baffin Bay, and Davis straits, southeastern Greenland sea as well as at the
Beaufort open water. Consequently, these warm spots drove a wetter than usual coincident
anomaly of TCWV (weaker at the Davis Strait, while no wet trends are observed at the Kara Sea).

Overall, we do believe that the wet TCWYV trends are driven by the local dramatic observed sea
ice decline in 2007 and 2012 (stated previously in section 4) more than the locally enhanced SST
trends. Logically, both unusual late summers have resulted in dramatic September sea ice extent
decline in 2007 and 2012, which will be discussed below.
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Figure 7. TCWV anomaly during the exceptional August of 2007 and 2012 with respect to
(2001-2015) mean. (Upper plots) averaged August TCWV, SST for 2001-2015 by kg/m?, °C from left
to right respectively. (Middle plots) 2007 August anomaly of TCWV, SST (%) respectively, and
(Lower plots) same as second but for 2012.

5.3 TCWYV response to sea ice extent retreat

Many studies state that the Arctic sea ice has experienced a shift from abundant perennial ice
to predominantly seasonal ice [73], [74]. Sea ice extent is considered for areas having more than 15
% ice concentration. The seasonal cycle of the Arctic sea ice extent is characterized by a minimum in
September and a maximum in March.

The accelerated sea ice melting would increase the open water areas after the summer
warming. Most of these regions are on the northern North Atlantic and the Barents-Kara in winter,

and above the Beaufort sea in summer, while above the Chukchi sea and the Bering Strait in early
fall.

5.3.1 September sea ice extent decline in 2007 and 2012

Sea ice extent negative anomaly phase is clearly observed since 2001 according to NSIDC
analysis (Fig. 8). With the most dramatic declines in September 2007 and September 2012 [75]-[77].
Moreover, most coasts above 70°N experience longer ice-free periods as a result of earlier melt
onset and later freeze-up [41]. September TCWYV linear trends are thought to be sensitive to the sea
ice extent changes per decade of the study period of 2001-2015.
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411
412 Figure 8. September Sea ice extent linear trend over 60°N-90°N with respect to 2001-2015 mean. The
413 shown trends are statistically significant at the 95% confidence level based on a Student’s t test. Data
414 are from NSIDC.
415 Within the study of [78], the Chukchi and Beaufort sea ices showed a strong and pronounced

416  variability with a large decrease from 90% in April to about 10% in September, unlike the
417 Greenland Sea ice variability which is rather small. However, for both zones, the sea ice
418  concentration is shown to be inversely correlated with specific humidity and temperature. Here we
419  present only the TCWV anomalies for September to show the regional response to the decline of sea
420  ice extent. Figure 9 shows the most dramatic September sea ice declines, and the local and greater
421  coincident TCWV positive anomaly.

2007 2012

180°W 180°W

Sea ice extent

TCWV anomaly
0
(%)
422
423 Figure 9. September sea ice extent (white areas of the upper plots) and TCWV anomaly (%, lower plots) for

424 2007, and 2012. Anomaly is calculated with respect to (2001-2015) mean.
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5.3.2 Barents and Kara amplification

Enhanced Atlantic downward infrared radiation has contributed to local winter sea ice decline,
particularly in the Barents—Kara seas and Baffin Bay [79],[48].

The net radiation budget has a clear enhanced trend since 2001 over Svalbard, with enhanced
downward long wave radiation in winter [80].

TCWYV winter trends show a positive response to the mentioned local winter sea ice decline
(Fig. 3). Here we select two domains of 5° by 5° located over the Barents Sea and over the Kara Sea
(Table 1), to show the winter and fall TCWV in both regions respectively. The selected squares
belong to the region that shows an enhanced TCWYV trends (Fig. 3).

Table 1. Localisation of both examined TCWYV regions of the Barents and Kara Seas.

Region Latitude range Longitude range
Barents 75°N - 79°N 30°E — 34°E
Kara 76°N - 80°N 85°E - 89°E

Regionally averaged winter(fall) time series of both TCWYV (squares) and sea ice area (all area)
for the Barents (Kara) regions are presented (Fig. 10). Note that winter sea ice area time series
represent the regional averaged winter NSIDC data set (for the whole Barents/kara Sea) calculated
for the same period 2002-2015, while TCWYV regional average is the average of the selected square
(Table-1). Figure 10 highlights clearly the significant inversed correlations between TCWYV and sea
ice area time series for the studied period, with negative correlations coefficients of about -68,-58%
for Barents in DJF and Kara in SON respectively, agreeing with [78]. This confirms that the
observed SON and D]JF local enhanced TCWYV trends are temporally sensitive to the local sea ice
decline over the studied seas.

8 x10° —DJF Barents sea ice area 7
‘ — _
70 DJF Barents TCWV 6.8
6 6.6
5F -16.4
4+ 16.2
3F 6
oL -5.8
1F 15.6
O | | | | 1 L L 1 Il 1 5 4
2001 2003 2005 2007 2009 2011 2013 2015
5
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6 , ~—SON Kara sea ice area | 6
—SON Kara TCWV
4 - 7 5 o
L £
< L, 14 2
| 1 L L

L L L 1 | |
2001 2003 2005 2007 2009 2011 2013 2015

Figure 10. Regionally averaged time series of sea ice area (km?) and TCWV (kg/m?) from 2001 to
2015 in winter (DJF) for the Barents Sea and in fall (SON) for the Kara Sea. Note that TCWYV studied
regions are defined in Table 1.

6. Conclusion

TCWYV trends are assessed for 15 years of the recent Arctic amplification phases using MODIS
monthly climatologically dataset. Results point out enhanced but widespread trends all over the
Arctic, temporally and spatially associated with the Arctic changes. Winter wet TCWV trends are
clearly observed south of Svalbard archipelago extending to the Barents Sea. These trends result
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from persistent local warming phases accompanied by a decline of sea ice. Increasing spring TCWV
at the Siberian and the Mackenzie watersheds thought to result from increased vegetation in areas
where snow cover is degrading. Summer sea ice minima events accompanied by clear sky
conditions particularly over the Beaufort and west Greenland have favoured a wetter than usual
TCWYV at both regions. Eurasia and western Alaska experience drier summers, these trends are
associated with reported local warmed summers in absence of increased precipitations. However,
farther investigations are needed to explain these trends. The dramatic decline of fall sea ice extent
in the Chukchi and Beaufort regions have led to local enhanced TCWYV. This study shows that the
TCWYV response is more sensitive to the minimum sea ice extent events than the upper ocean
temperature changes. Among the most sensitive TCWV regions to this sea ice decline are: the
Barents (in winter) and the Kara (in fall). The observed anomalies and trends are thought to be
reasonably coherent with observations from other data sets.
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7. Chapitre 7 : Conclusion et perspectives

Les échanges thermodynamiques sont en phase continue via I’atmosphére Arctique.
Le transport humide des latitudes inferieurs contribue a la redistribution locale humide

d’une maniére locale ou générale, temporaire ou a terme long.

Les mesures de la vapeur d’eau au-dessus de I’ Arctique est une tache difficile, ces faibles
quantités nécessitent des mesures a qualité haute, surtout pour les conditions séveres en
Arctique. Cette thése contribue aux efforts d’améliorer la qualité des mesures satellitaires
existantes en régions polaires. A cette fin, une nouvelle base de données de retards de
signaux GPS basés au sol sont convertis en TCWV au-dessus de certaines stations
arctiques. Les mesures satellitaires de TCWV en NIR/VIS/IR depuis les capteurs MODIS,
SCIAMACHY, et AIRS respectivement ont été validés a travers la comparaison au GPS
en trois stations polaires. Cette validation est faite en sélectionnant les heures de mesures
du GPS qui correspond le mieux aux heures de passage des satellites au-dessus de ces
stations. Logiquement, les mesures en hiver par SCIAMACHY aux latitudes supérieures a
70°N sont manquantes (la dépendance saisonniére). L'accord entre le GPS et les séries
chronologiques par satellite est généralement mieux que 5% sur tous les sites pour la
plupart des conditions. Mais la variabilité interannuelle est différente en été, surtout pour

MODIS. La comparaison a permis de dévoiler certains défis de mesures en NIR et VIS.

Malgré le fait d’utiliser des mesures satellitaires extraites en sceénes claires pour la
validation, les mesures de SCIAMACHY et MODIS ont montré une sensibilité accrues a
la présence de nuages, surtout en été pour les stations a haute latitudes. Par contre, les
mesures de TCWV par AIRS sont le plus proche de GPS et le moins affectées par les

nuages, suite a la procédure successive de filtration de scénes de nuages appliquée par
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AIRS a travers la combinaison aux mesures MW. Mais AIRS est suspectée d’avoir
surestimé le TCWV aux conditions extréme de sécheresse (I’hiver aux stations a haute

latitudes).

L’estimation inexacte de 1'albédo de surface sur une surface mixte complexe (végétations
avec neige) limite également les capacités de récupération de TCWV depuis MODIS et

SCIAMACHY.

Une meilleure estimation de l'albédo de surface dépendant de la saison, en plus d’une
meilleure prise en compte de la couverture de nuages résolue verticalement, est
recommandée si les biais dans les mesures des satellites de vapeur d'eau doivent &tre

réduits dans les régions polaires.

Suite a la validation aux régions polaires, une étude des tendances de la TCWV a
grande échelle est devenue possible, en élargissant 1’échelle locale, sur la terre et océan
au-dessus de 60 °N. Nous suivons des efforts précédents visant a examiner l'impact de 15
années de changements exceptionnels en Arctique sur les tendances de TCWYV. Nous
utilisons le produit MODIS mensuel (déja validé a I’échelle de stations), destiné aux

études climatiques. L’intérét dans cette base de données est sa durée en Arctique.

Les tendances et anomalies accrues sont discutées principalement en réponse aux
changements observés en Arctique au cours de 2001-2015, celles qui concernent la

végétation, la couverture de neige, et la glace de mer.

Les tendances accrues de la TCWYV peuvent étre liées a ’augmentation locale de surfaces
vertes relative a la neige pendant les saisons transitoires. Des tendances augmentées de la
TCWYV ¢taient observables par MODIS, forcé par le réchauffement estival local pendant

les vagues de chaleurs au temps de ciels clairs. Un déclin dramatique de la glace de mer
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pres des cotes Sibériennes et de la cote du Beaufort a entrainé une augmentation locale
observée de la TCWV en début d’automne. Une phase de réchauffement au niveau de
I’archipel du Svalbard, persistant en toutes saisons sauf I’été, a entrain¢ également des
quantités supplémentaires de la TCWV. La détection et justification de tendances est une
tache toujours loin d’étre accomplie. Les mesures en Arctique sont toujours en question,
les mesures de la TCWYV au-dessus de surfaces vertes en hiver, ou a travers du ciel

nuageux en ¢té sont des défis majeurs.
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