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Introduction

Les nuages sont souvent vus comme la clé de voûte du cycle de l’eau. Sans
nuages, il n’y aurait presque pas de transferts de l’eau entre océans et surfaces conti-
nentales. Les lacs, les rivières et les nappes phréatiques tels que nous les connais-
sons n’existeraient pas. Mais les nuages ont également un rôle majeur dans un autre
cycle : le cycle de l’énergie. En effet, les nuages transportent de l’énergie sous forme
de chaleur latente lors des changements d’états des particules d’eau qui les com-
posent ; mais surtout, ils contrôlent en partie les rayonnements thermiques reçus du
Soleil et émis par la planète (p. ex. RAMANATHAN et al., 1989). Comme ils recouvrent
environ 70 % de la planète (p. ex. STUBENRAUCH et al., 2013), leur rôle dans ce cycle
est important.

La température moyenne annuelle de la surface de notre planète résulte d’un
équilibre entre les gains et les pertes d’énergie à la surface (FOURIER, 1824). Cet équi-
libre à la surface est conditionné par l’équilibre radiatif au sommet de l’atmosphère ;
le transfert d’énergie par rayonnement étant le seul mode d’échange d’énergie pos-
sible entre la Terre et l’espace. Puisque les nuages contrôlent en partie ces échanges
de rayonnement, leur présence impacte la température moyenne de la planète.

D’une année à l’autre, la température de surface ne reste pas parfaitement
constante. Les variations interannuelles de la température moyenne à la surface de la
Terre ont des origines internes, essentiellement liées aux interactions entre les com-
posantes du système climatique (atmosphère, océan, cryosphère, hydrosphère et bio-
sphère). Ces variations sont pilotées par des modes de variabilité, en particulier l’Os-
cillation australe–El Niño et l’Oscillation Nord–Atlantique (WALKER, 1923, 1928).
Elles se révèlent très bien aux échelles de temps des séries temporelles d’observa-
tions satellites (température de surface, flux radiatifs au sommet de l’atmosphère,
etc.) actuellement disponibles (20–30 ans). C’est ce que l’on nomme la variabilité in-
terne du climat.

Ces variations sont à distinguer du réchauffement climatique global causé par
les émissions anthropiques de gaz à effet de serre (5e rapport du GIEC 1 ; STOCKER

et al., 2013). L’augmentation de la concentration de ces gaz dans l’atmosphère altère
l’équilibre radiatif en son sommet. Ce déséquilibre, appelé forçage radiatif externe,

1. Groupe d’experts Intergouvernemental sur l’Évolution du Climat
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affecte la température moyenne de surface, qui s’élève de manière à ramener le sys-
tème climatique vers un nouvel état d’équilibre. Dans le même temps, le réchauffe-
ment de la température de surface influe sur d’autres variables climatiques (p. ex.
les nuages) qui, par des mécanismes internes, tendent à amplifier ou inhiber le dés-
équilibre radiatif initial. Cette réponse radiative affecte à son tour le changement de la
température de surface. Ces mécanismes, appelés rétroactions climatiques (HANSEN

et al., 1984), amplifient le réchauffement s’ils sont positifs, l’atténuent s’ils sont né-
gatifs. Les changements des variables climatiques liés au réchauffement climatique
global se font généralement sur des échelles de temps assez longues (≈100 ans). Ils
sont alors bien souvent difficiles à distinguer de la variabilité interne dans les séries
temporelles d’observations satellites actuelles qui sont, soit trop courtes, soit pas
assez stables et précises (WIELICKI et al., 2013).

Les modèles numériques du climat cherchent, entre autre, à prédire l’évolution
de la température de surface en tenant compte des rétroactions climatiques dans
leurs simulations. La principale cause de l’incertitude sur cette prédiction — éva-
luée en terme d’écart entre les résultats obtenus par les différents modèles à travers
le monde — concerne les rétroactions des nuages. L’évolution des nuages dans un
contexte de réchauffement climatique, affecte la quantité de rayonnement solaire
qui est renvoyée vers l’espace et la quantité de rayonnement émis par la Terre qui
est maintenue dans le système climatique. La figure 1, tirée de ZELINKA et al. (2016),
montre, pour un ensemble de modèles, la valeur des rétroactions nuageuses (« To-
tal ») décomposées en contributions dues aux changements de trois propriétés nua-
geuses (couverture, altitude et épaisseur optique) en réponse au forçage radiatif ex-
terne. L’incertitude liée aux rétroactions nuageuses sur le rayonnement solaire (bleu)
et sur le rayonnement émis par la Terre (rouge) est importante. Celle concernant le
rayonnement solaire est principalement due aux rétroactions liées aux changements
de la couverture des nuages (« Amount »), celle concernant le rayonnement émis par
la Terre aux rétroactions liées aux changements d’altitude des nuages (« Altitude »).

Pour chercher à mieux comprendre les mécanismes de rétroactions nuageuses et
améliorer leur représentation dans les modèles de climat, une méthodologie consiste
à construire des modèles simples du transfert radiatif dans l’atmosphère en présence
de nuages, qui dépendent de quelques propriétés nuageuses fondamentales pou-
vant être observées et simulées. Ces modèles conceptuels permettent d’identifier les
mécanismes physiques fondamentaux en jeu dans les rétroactions nuageuses, tout
en définissant un cadre de travail applicable à la fois aux observations et aux simu-
lations, ce qui permet une comparaison directe. Dans le domaine du rayonnement
solaire, TAYLOR et al. (2007) ont proposé un modèle simple impliquant la couver-
ture nuageuse et l’épaisseur optique des nuages. Ils indiquent que la conception de
ce type de modèle conceptuel dans le domaine du rayonnement émis par la Terre
est plus difficile car, contrairement au rayonnement solaire, le rayonnement émis
par la Terre au sommet de l’atmosphère est aussi sensible à la distribution verticale
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FIGURE 1 : Moyennes globales des rétroactions nuageuses LW (rouge), SW (bleu) et nettes
(noir) décomposées en contributions dues aux changements de quantité (couverture), alti-
tude et épaisseur optique des nuages et un terme de résidus. Chaque symbole représente
le résultat d’un modèle de climat différent et la moyenne multi-modèles est représentée
par les barres. Source : Figure 1a dans ZELINKA et al. (2016).

des nuages. Le principal défi à l’obtention d’un modèle conceptuel dans le domaine
du rayonnement émis par la Terre est donc de résumer la distribution verticale des
nuages en un nombre limité de propriétés nuageuses — afin que le modèle concep-
tuel reste suffisamment simple — qui soient observables avec précision et stabilité
et qui puissent être simulées dans les modèles de climat.

On dispose aujourd’hui de plus de dix ans d’observations précises et stables de
la distribution verticale des nuages effectuées par le lidar spatial CALIOP (Cloud–
Aerosol Lidar with Orthogonal Polarization ; WINKER et al., 2004). Ces observations
peuvent être simulées dans les modèles numériques du climat grâce à des simu-
lateurs d’observables. Ces observations de télédétection active pourraient alors per-
mettre de dégager une propriété nuageuse résumant la distribution verticale des
nuages nécessaire à l’élaboration d’un modèle conceptuel dans le domaine du
rayonnement émis par la Terre.

Nous proposons dans cette thèse de construire ce modèle simple à l’aide d’ob-
servations par lidar spatial. Cela revient à trouver une expression de l’effet radiatif
infrarouge des nuages à partir de quelques propriétés nuageuses dérivées des ob-
servations par lidar spatial. Un tel modèle permet de déterminer quelle propriété
nuageuse pilote les variations interannuelles observées de l’effet radiatif infrarouge
des nuages. En appliquant ce modèle simple aux simulations des modèle de cli-
mat, il pourrait permettre de contraindre les simulations des rétroactions nuageuses
infrarouges et ainsi réduire l’incertitude sur la prédiction de l’évolution de la tem-
pérature de surface. En effet, dans l’hypothèse où les rétroactions nuageuses infra-
rouges simulées à long terme (≈100 ans) seraient pilotées par les mêmes propriétés
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nuageuses que les rétroactions nuageuses infrarouges simulées à court terme (varia-
bilité naturelle), et sous réserve que le lien entre les rétroactions à long terme et court
terme ait une explication physique, on pourrait contraindre les simulations à long
terme avec les observations du climat actuel (KLEIN et HALL, 2015).

Nous introduisons dans le chapitre 1 le contexte dans lequel se place cette étude
et posons les questions scientifiques auxquelles nous cherchons à répondre. Les ou-
tils utiles à la réalisation de ces études sont présentés dans le chapitre 2. Dans le
chapitre 3 nous montrons qu’il est possible d’exprimer l’effet radiatif infrarouge des
nuages à partir de quelques propriétés nuageuses dérivées d’observations par li-
dar spatial. Nous nous intéressons dans le chapitre 4 à la variabilité temporelle de
l’effet radiatif infrarouge des nuages et montrons qu’il est possible, grâce aux obser-
vations par lidar spatial collectées durant la dernière décennie, de décomposer ses
variations en contributions dues aux variations des propriétés nuageuses. Dans le
chapitre 5 nous appliquons le cadre de travail développé avec les observations aux
simulations d’un modèle de climat, par l’intermédiaire d’un simulateur lidar, pour
déterminer si les observations effectuées par lidar spatial pourraient contraindre les
rétroactions nuageuses dans les modèles de climat.
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Chapitre 1

Contexte

Sommaire
1.1 Bilan radiatif et nuages . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 6

1.1.1 Bilan radiatif . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 6

1.1.2 Distribution des nuages à l’échelle globale . . . . . . . . . . 8

1.1.3 Interactions nuages–rayonnement . . . . . . . . . . . . . . 10

1.1.4 Effets radiatifs des nuages . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 12

1.2 Mécanismes de rétroactions nuageuses . . . . . . . . . . . . . . . . 14

1.2.1 Rétroactions dans le système climatique . . . . . . . . . . . 14

1.2.2 Rétroactions dans les modèles de climat . . . . . . . . . . . 16

1.3 Observations des nuages pour mieux comprendre leurs rétroactions 18

1.3.1 Variations à court terme pour contraindre le long terme . . 19

1.3.2 Modèles simples et grandeurs clés observables . . . . . . . 19

1.3.3 Observation de la distribution verticale des nuages . . . . 20

1.4 Questions scientifiques abordées dans cette thèse . . . . . . . . . . 22

Dans ce chapitre, nous présentons tout d’abord le rôle des nuages dans le bi-
lan radiatif (sect. 1.1). Nous introduisons ensuite les mécanismes de rétroactions
climatiques et leur représentation dans les modèles de climat, en s’intéressant plus
particulièrement à ceux impliquant les nuages (sect. 1.2). Puis, nous montrons qu’un
modèle conceptuel simple, utile pour l’amélioration de notre compréhension des ré-
troactions nuageuses infrarouges, peut être dérivé d’observations par lidar spatial
(sect. 1.3). Enfin, nous listons les principales questions scientifiques auxquelles nous
proposons de répondre (sect. 1.4).
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1.1 Bilan radiatif et nuages

Le bilan radiatif de notre planète est affecté par les nuages (sect. 1.1.1). Selon
la distribution spatiale des nuages à l’échelle globale (sect. 1.1.2) et leurs interac-
tions avec le rayonnement (sect. 1.1.3), les effets radiatifs des nuages sont différents
(sect. 1.1.4).

1.1.1 Bilan radiatif

Si la température de la surface de la Terre en moyenne à l’échelle globale est re-
lativement stable d’une année à l’autre, c’est parce que notre planète est à l’équilibre
radiatif , c.-à-d. que sur une période T suffisamment longue (T ≈ 1 an), elle émet
autant d’énergie vers l’espace qu’elle n’en reçoit du Soleil :∫

T

(
S0(t)

4
[1− αP (t)]−OLR(t)

)
dt = 0 (1.1)

où S0 est l’éclairement énergétique solaire au sommet de l’atmosphère (S0 ≈ 1360,8

± 0,5 W m−2 ; KOPP et LEAN (2011)), le facteur 1/4 vient du fait que la Terre est sphé-
rique, αP est l’albédo de la planète au sommet de l’atmosphère (= fraction de l’éclai-
rement énergétique solaire réfléchie vers l’espace) et OLR est l’énergie émise par la
Terre vers l’espace exprimée en [W m−2] (OLR en anglais pour Outgoing Longwave
Radiation). L’énergie du Soleil est transmise à la Terre sous la forme d’un rayonne-
ment électromagnétique de courtes longueurs d’onde (SW en anglais pour shortwave ;
λ < 4µm) centré sur le domaine visible 1 et celle-ci réémet de l’énergie vers l’espace
sous la forme d’un rayonnement électromagnétique de grandes longueurs d’onde
(LW en anglais pour longwave ; λ > 4µm), parfois appelé rayonnement tellurique, situé
principalement dans le domaine infrarouge 2 (voir annexe A.1.1). L’importance fon-
damentale pour le climat de l’équilibre radiatif de la Terre a été reconnue depuis
longtemps (ABBOT et FOWLE, 1908 ; DINES, 1917) et l’on sait depuis des décennies
que les activités anthropiques peuvent directement affecter cet équilibre (CHARNEY

et al., 1977 ; SNYDER et al., 2004 ; STOCKER et al., 2013).

Les changements de l’équilibre radiatif global au sommet de l’atmosphère gou-
vernent le changement climatique (HARTMANN et al., 1986 ; RAMANATHAN, 1987)
et le déséquilibre radiatif à la surface — la surface recevant plus d’énergie radiative
qu’elle n’en émet — détermine la quantité d’énergie transférée à l’atmosphère par

1. Le rayonnement solaire étant centré sur le domaine visible, nous emploierons les termes « do-
maine visible » ou simplement « visible » pour parler du « domaine des rayonnements électromagné-
tiques de courtes longueurs d’onde ».

2. Le rayonnement tellurique se faisant principalement dans le domaine infrarouge, nous em-
ploierons les termes « domaine infrarouge » ou simplement « infrarouge » pour parler du « domaine
des rayonnements électromagnétiques de grandes longueurs d’onde ».
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FIGURE 1.1 : Bilan radiatif en moyenne annuelle globale pour la période 2000–2010. Les
flux sont en [W m−2]. Le rayonnement solaire est en jaune et le rayonnement tellurique (ou
infrarouge) en rose. Source : STEPHENS et al. (2012).

des flux de chaleur sensible (conduction) et latente (évaporation) de façon à respec-
ter l’équilibre énergétique à la surface, appelé équilibre radiatif–convectif (EMANUEL,
1994), ce qui pilote le cycle hydrologique et donc les précipitations (ALLEN et IN-
GRAM, 2002 ; STEPHENS et ELLIS, 2008 ; ANDREWS et al., 2009). L’importance des
nuages dans l’équilibre radiatif de notre planète est également reconnue depuis
longtemps (LONDON, 1957). Ils réfléchissent directement vers l’espace une partie
du rayonnement solaire (effet parasol) et empêchent une partie du rayonnement tel-
lurique de s’échapper vers l’espace (effet de serre).

Depuis les années 60, de nombreux instruments embarqués sur des satellites
mesurent différentes composantes du bilan radiatif afin d’améliorer notre com-
préhension de l’équilibre radiatif de la Terre. La figure 1.1, obtenue à partir d’une
compilation d’observations sur la première décennie du XXIe siècle, effectuée par
STEPHENS et al. (2012), nous informe sur les valeurs actuelles de ces composantes,
avec les meilleures estimations possibles. On remarque notamment que l’effet pa-
rasol des nuages renvoie directement vers l’espace environ 14 %, soit 47,5 W m−2,
du rayonnement solaire (jaune) incident. Cela représente près de la moitié de l’en-
semble du rayonnement solaire réfléchi par la planète (100 W m−2). L’effet de serre
uniquement dû aux nuages maintient dans le système climatique 26,6 W m−2 du
rayonnement tellurique, le reste de l’effet de serre étant dû aux différents gaz et
dans une moindre mesure aux aérosols présents dans l’atmosphère (319 W m−2).
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1.1.2 Distribution des nuages à l’échelle globale

Pour se former, les gouttelettes et cristaux de glace constituant les nuages ont
besoin d’un environnement où la vapeur d’eau est en sursaturation (THOMSON,
1871). La condition de sursaturation advient généralement lorsqu’une parcelle d’air
humide s’élève et se refroidit (voir annexe A.2.1). C’est pourquoi, à l’échelle globale,
la distribution des nuages est principalement pilotée par les mouvements d’air à
grande échelle : la circulation générale atmosphérique.

La figure 1.2 montre la distribution des nuages à l’échelle globale. Elle fait appa-
raître plusieurs régions particulières :

— les régions de convection tropicales :

• la zone de convergence intertropicale (ITCZ en anglais pour InterTropical
Convergence Zone) est une étroite ceinture tropicale se déplaçant de part
et d’autre de l’équateur et située à 5◦ N de latitude lorsqu’on la consi-
dère en moyenne annuelle (p. ex. PHILANDER et al., 1996). Elle corres-
pond à la branche ascendante des cellules de Hadley (HADLEY, 1735)
(fig. 1.2a). Dans cette région la convection est très importante et elle en-
gendre de gros cumulonimbus (voir classification des genres de nuages
en annexe A.2.2) particulièrement bien visibles sur les images satellites
(fig. 1.2a). La couverture nuageuse y est très importante (1.2c) et les
nuages s’étendent de la surface à la tropopause, située à environ 16 km

d’altitude à ces latitudes (fig. 1.2b).

• la « warm pool » située dans les tropiques à l’ouest de l’océan Pacifique
et à l’est de l’océan Indien correspond à la région où la température de
surface des océans est la plus élevée. La convection y est particulièrement
importante (p. ex. WALISER et GRAHAM, 1993 ; MAY et al., 2008) et on y
trouve une forte couverture nuageuse (fig. 1.2c).

— les régions de subsidence tropicales correspondent à la branche des cellules
de Hadley dans laquelle l’air descend. Elles se situent autour de 20◦–30◦ N
et S et correspondent à l’emplacement des déserts sur les continents (p. ex.
SIKKA, 1997). L’air qui y descend a été asséché durant son parcours dans la
cellule, c’est pourquoi on trouve très peu de nuages au-dessus des continents
à ces latitudes. En revanche, au-dessus des océans, on trouve de nombreux
nuages : des stratocumulus maritimes à l’est des océans (fig. 1.2b et c), car la
température de l’océan y est relativement plus froide (fig. 2.10) en raison de
remontées d’eaux dans ces zones, ce qui favorise une forte stabilité dans la
basse troposphère et l’apparition de nuages au sommet de la couche limite (p.
ex. KLEIN et HARTMANN, 1993 ; BRETHERTON et al., 2004 ; WOOD, 2012) et des
shallow cumulus au-dessus des eaux plus chaudes à mesure que l’on s’éloigne
des côtes le long des alizés (WOODCOCK, 1940).
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FIGURE 1.2 : Distribution des nuages à l’échelle globale. (a) Observation instantanée le 18
juin 2000 depuis le satellite géostationnaire GOES-L (Geostationary Operational Environmen-
tal Satellite). (b) Fraction nuageuse par niveau d’altitude (480 m) et par bande de latitude
(2◦) vue par le lidar spatial CALIOP en moyenne sur la période 2008–2010 pour les don-
nées de nuit. (c) Couverture nuageuse vue par le lidar spatial CALIOP en moyenne sur la
période 2008–2010 pour les données de nuit. Les figures (b) et (c) sont obtenues à partir du
produit GOCCP v3.0. Noter que sur la figure (b), les observations par lidar étant parfois
totalement atténuées dans les nuages, une partie des fractions nuageuses est manquante.
Les résultats obtenus avec l’ajout des observations du radar de CloudSat qui pénètre en-
tièrement les nuages (fig. 8 de MACE et al. (2009)) sont néanmoins très proches de ceux-ci.

— les moyennes latitudes, entre 30◦ et 65◦ N et S, sont également des régions où la
couverture nuageuse est importante (fig. 1.2c) en raison de soulèvements fron-
taux de l’air principalement dans des régions nommées « storm tracks » (p. ex.
TRENBERTH, 1991), notamment entre 50◦ S et 60◦ S (les « cinquantièmes hur-
lants ») où la couverture, en moyenne annuelle, est supérieure à 90 %. Dans
ces régions, les nuages peuvent s’étendre jusqu’à la tropopause, autour de
10 km pour ces latitudes (fig. 1.2b). Contrairement aux tropiques, où la dis-
tribution nuageuse est dominée par l’échelle synoptique, les couvertures nua-
geuses dans les moyennes latitudes sont pilotées par la météorologie à des
échelles plus régionales (méso-échelles).
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1.1.3 Interactions nuages–rayonnement

Lorsqu’un faisceau de rayonnement électromagnétique traverse une couche
nuageuse, il peut être modifié selon trois types d’interactions qui peuvent l’inten-
sifier (+) ou l’atténuer (−) :

— l’absorption : une partie du rayonnement est absorbée par les particules com-
posant le nuage (−) ;

— la diffusion : une partie du rayonnement est diffusée par les particules com-
posant le nuage (−) ;

— l’émission : les particules qui composent le nuage émettent un rayonnement
qui dépend de leur température et de leur émissivité (+).

Absorption, diffusion et émission

Le rayonnement électromagnétique traversant une couche nuageuse peut être
atténué de deux façons : par diffusion et/ou absorption. Prenons une couche nua-
geuse infinitésimale de hauteur dz [m] entre deux plans parallèles infinis et un
rayonnement de longueur d’onde λ [nm] la traversant. La luminance spectrale Lλ
[W m−2 sr−1 nm−1] sera atténuée par les particules nuageuses, selon la loi de Beer–
Lambert, d’une quantité :

dLextλ = −Lλαλ,ext
1

µ
dz (1.2)

où µ = cos θ est le cosinus de l’angle (θ) entre la direction du rayonnement et la
verticale, et αλ,ext =

∫
(Kλ,diff + Kλ,abs)n(r)σ(r)dr le coefficient d’extinction [m−1],

qui dépend des efficacités de diffusion Kλ,diff et d’absorption Kλ,abs des particules
[m2/m2] 3 (voir annexe A.1.4), de la distribution en tailles du rayon effectif des parti-
cules n(r) [m−3/m] et de la section droite des particules σ(r) = πr2 [m2].

L’importance relative de la diffusion dans l’extinction par les particules est ex-
primée par l’albedo de diffusion simple :

ω0 =
Kλ,diff

Kλ,ext

(1.3)

Dans le visible, les nuages n’absorbent presque pas (ω0 ≈ 1), alors que dans
l’infrarouge ils diffusent très peu (ω0 ≈ 0) (voir annexe A.1.4).

En faisant l’hypothèse que les propriétés nuageuses varient uniquement selon la
verticale (« plans parallèles homogènes »), on peut définir l’épaisseur optique spec-
trale δλ d’une couche nuageuse située entre les altitudes ZBase et ZTop, qui renseigne

3. Rapport entre la section efficace de diffusion (d’absorption) et la section droite des particules.
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sur l’opacité du nuage à la longueur d’onde λ :

δλ =

∫ ZTop

ZBase

αλ,ext(z)dz (1.4)

On en déduit la transmittance τλ de la couche nuageuse :

τλ = e−δλ (1.5)

Le faisceau de rayonnement est également augmenté d’une certaine quantité
due au rayonnement des particules nuageuses selon la loi de Planck Bλ(T ) (voir
annexe A.1.2), qui est fonction de la température T de la couche. Les particules nua-
geuses, dont l’efficacité d’émission est égale à l’efficacité d’absorption d’après la loi
de Kirchhoff (voir annexe A.1.3), vont modifier le faisceau dans le domaine infra-
rouge d’une quantité :

dLemλ = Bλ(T )αλ,abs
1

µ
dz (1.6)

Le rapport entre la luminance spectrale du nuage et celle du corps noir à la
même température est l’émissivité spectrale ελ.

Équation du transfert radiatif infrarouge dans les nuages

Dans le domaine infrarouge (domaine spectral qui nous intéresse dans cette
thèse – voir sect. 1.2.2), nous avons vu que l’albédo de diffusion simple des gout-
telettes d’eau et cristaux de glace est relativement faible (ω0 ≈ 0). On peut donc
négliger la diffusion du rayonnement infrarouge par les particules nuageuses. En
l’absence de diffusion, la somme des équations (1.2) et (1.6) donne une équation
différentielle qui décrit le transfert radiatif (équation de Schwarzschild ; SCHWARZ-
SCHILD, 1906) dans la couche nuageuse. En utilisant l’équation (1.4), elle s’écrit :

µ
dLλ(δλ, µ)

dδλ
= Bλ(T (δ′λ))− Lλ(δλ, µ) (1.7)

En multipliant les termes de gauche et de droite de cette équation par e
δλ
µ puis en ef-

fectuant une intégration par parties, on obtient l’équation du transfert radiatif dans
l’infrarouge à travers un nuage seul :

Lλ(δλ, θ) = Lλ(δλ(z = 0), θ)e
−δλ
µ +

∫ δλ

0

1

µ
Bλ(T (δ′λ))e

δ′λ−δλ
µ dδ′λ (1.8)

où le premier terme du membre de droite correspond à la luminance provenant
de sous le nuage qui parvient à le traverser sans être absorbée. Dans le cas où le
nuage est optiquement opaque (δλ très grand), le premier terme devient nul, c.-à-d.
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que le rayonnement provenant de sous le nuage ne parvient pas à le traverser. En
considérant de plus un nuage isotherme, le second terme vaut approximativement
Bλ(T ), c.-à-d. que le nuage émet comme un corps noir (voir annexe A.1.2).

1.1.4 Effets radiatifs des nuages

Pour quantifier les effets des nuages sur l’équilibre radiatif de la Terre, une ap-
proche classique consiste à définir l’effet radiatif des nuages (CRE en anglais pour
Cloud Radiative Effect) au sommet de l’atmosphère, comme la différence entre la den-
sité de flux radiatif nette théorique qui serait observée s’il n’y avait pas de nuages
dans le ciel (Clear-sky) et la densité de flux radiatif nette réellement observée (All-
sky) :

CRE = F net
Clear−sky − F net

All−sky (1.9)

avec la densité de flux radiatif nette définie comme la différence entre les densités
de flux radiatif 4 montante et descendante : F net = F ↑−F ↓. Ainsi, un CRE positif in-
dique que les nuages maintiennent de l’énergie dans le système climatique, puisque
le flux net réel qui s’en échappe est plus faible que celui qui s’en échapperait en
absence de nuages. Cela indique que les nuages réchauffent le système climatique.
À l’inverse, un CRE négatif indique que les nuages refroidissent le système clima-
tique.

Le calcul de l’effet radiatif des nuages comme la différence des flux nets en
condition de ciel clair (Clear-sky) et en condition réelle (All-sky) a premièrement été
introduit par ELLIS (1978) et a rapidement été défini sous le terme de forçage radia-
tif des nuages (CRF en anglais pour Cloud Radiative Forcing) (p. ex. CHARLOCK et
RAMANATHAN, 1985 ; RAMANATHAN et al., 1989). Depuis une dizaine d’années, on
préfère la notion d’« effet radiatif » (p. ex. LOEB et al., 2009) plutôt que de « forçage
radiatif » car le terme forçage est également utilisé pour parler d’une perturbation
qui sort le système climatique de son état d’équilibre (voir 1.2.1), or l’effet radiatif
des nuages peut être calculé même si le système est à l’équilibre.

Le CRE est généralement décomposé en ses contributions dans les domaines
visible (CRE SW) et infrarouge (CRE LW). Dans le visible, les nuages ont généra-
lement un effet refroidissant car ils renvoient vers l’espace une partie du rayon-
nement solaire incident qui aurait été absorbé par la Terre (effet parasol). Dans
l’infrarouge, les nuages ont un effet réchauffant car ils absorbent le rayonnement
émis par la Terre et le réémettent à des températures généralement plus froides,
laissant ainsi s’échapper moins de flux vers l’espace (effet de serre).

Le CRE est mesuré depuis plus de 30 ans par des radiomètres embarqués sur
satellites : d’abord grâce à ERBE (Earth Radiation Budget Experiment ; RAMANATHAN

4. Dans la suite du manuscrit, nous utilisons simplement le terme « flux » au lieu de « densité de
flux radiatif ».
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FIGURE 1.3 : Effets radiatifs des nuages dans le domaine des grandes longueurs d’onde
(LW) au sommet de l’atmosphère mesurés par les radiomètres CERES embarqués sur sa-
tellite. Moyenne sur la période 2008–2015 calculée à partir des données du produit CERES-
EBAF Ed. 2.8.

et al., 1989) puis à GERB (Geostationary Earth Radiation Budget ; HARRIES et al., 2005),
CERES (Clouds and the Earth’s Radiant Energy System ; WIELICKI et al., 1996 ; LOEB et
al., 2009) et ScaRaB (Scanner for Radiation Budget ; ROCA et al., 2015). C’est grâce aux
mesures de ces instruments que STEPHENS et al. (2012) montrent que les nuages
refroidissent globalement la planète (CRE = −20,8 W m−2) avec un CRE SW de
−47,5 W m−2, partiellement compensé par un CRE LW de +26,7 W m−2 (fig. 1.1).

Dans le cas du CRE LW, on peut considérer qu’au sommet de l’atmosphère il
n’y a pas de flux infrarouge descendant, puisque le Soleil n’émet presque pas de
rayonnement à ces longueurs d’onde (voir annexe A.1.3 ; fig. A.4). Dans ce cas, seuls
les flux infrarouges qui s’échappent au sommet de l’atmosphère vers l’espace FLW↑,
c.-à-d. l’OLR, interviennent dans l’expression du CRE LW. L’équation (1.9) devient :

CRELW = OLRClear−sky −OLRAll−sky (1.10)

En réémettant le rayonnement infrarouge émis par la Terre à des températures gé-
néralement plus froides que la surface, les nuages diminuent la quantité de flux in-
frarouge sortant au sommet de l’atmosphère OLRAll−sky. Ils la diminuent d’autant
plus que la couverture nuageuse est importante et que leur épaisseur optique est
grande. Enfin, plus leur altitude est élevée, plus le rayonnement absorbé est réémis
à une faible température et donc moins de flux infrarouge s’échappe au sommet de
l’atmosphère vers l’espace. On remarque d’ailleurs sur la figure 1.3, représentant le
CRE LW moyen mesuré par CERES de 2008 à 2015, que les régions associées aux
plus forts effets réchauffants des nuages sont les régions de convection profonde
où, à la fois, la couverture nuageuse est importante, l’épaisseur optique des nuages
est grande et l’altitude des nuages est élevée. C’est notamment le cas au-dessus de
la « warm pool », de l’ITCZ et des continents tropicaux.

Notons que le CRE SW dépend essentiellement de la couverture, de l’épaisseur
optique des nuages ainsi que de l’albédo de surface.
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1.2 Mécanismes de rétroactions nuageuses

Les différents effets radiatifs des nuages que nous venons de voir dépendent
des propriétés physiques et optiques des nuages. Si ces propriétés nuageuses sont
affectées par un changement de la température de surface, l’effet radiatif des nuages
est alors modifié, ce qui affecte à son tour le changement de la température de sur-
face. Ce type de mécanisme consiste en une boucle de rétroaction (sect. 1.2.1) que les
modèles numériques de climat tentent de reproduire (sect. 1.2.2).

1.2.1 Rétroactions dans le système climatique

Des perturbations externes imposées au système climatique, telles que l’aug-
mentation de la concentration en dioxyde de carbone dans l’atmosphère (anthro-
pique) ou une éruption volcanique (naturelle), peuvent déstabiliser l’équilibre ra-
diatif de la Terre (sect. 1.1.1). Le flux net au sommet de l’atmosphère F net

All−sky est
alors déséquilibré d’une quantité ∆Rf , appelée forçage radiatif . Cela entraîne une
modification des variables climatiques internes x (p. ex. la couverture neigeuse
ou les nuages) qui interagissent entre elles et affectent à leur tour F net

All−sky, ce qui
les perturbe de nouveau. Ce mécanisme, nommé boucle de rétroaction (en anglais
feedback loop), a été défini quantitativement par BODE (1945) pour les systèmes de
contrôle automatisés électroniques puis appliqué au système climatique (HANSEN

et al., 1984) pour aider à l’analyse des contributions de différents processus de ré-
troactions climatiques. Dans les analyses classiques des rétroactions (p. ex. HANSEN

et al., 1984), on fait l’hypothèse que le forçage radiatif n’impacte directement qu’une
seule variable climatique interne : la température moyenne globale de l’air à la sur-
face TS , dont beaucoup d’autres variables du système climatique dépendent. Ceci
permet d’écrire le changement de F net

All−sky selon :

∆F net
All−sky = ∆Rf +

∂F net
All−sky

∂TS︸ ︷︷ ︸
paramètre de

réponse de Planck
(λP )

∆TS+
∑
x 6=TS

∂F net
All−sky

∂x︸ ︷︷ ︸
sensibilités
radiatives

∂x

∂TS︸︷︷︸
relations

d′état︸ ︷︷ ︸
paramètres

de réponse de x (λx)

∆TS+
∑
x 6=TS

∑
y 6=TS

... (1.11)

Le premier terme du membre de droite correspond, nous l’avons vu, au forçage
radiatif externe. Lorsque ce déséquilibre apparaît, la surface de la Terre se met à re-
cevoir un excès ou un déficit de rayonnement, ce qui la réchauffe ou la refroidit. Le
changement de la température moyenne globale de la surface qui en résulte modifie
l’OLR de façon à ramener le système vers un nouvel état d’équilibre. Ce change-
ment radiatif supplémentaire au sommet de l’atmosphère correspond au deuxième
terme. S’il n’y avait pas de rétroaction (boucle ouverte), il n’y aurait pas de troisième
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FIGURE 1.4 : Boucle de rétroaction radiative dans le système climatique suite à un forçage
radiatif (naturel ou anthropique).

terme, et le changement de la température de surface ∆TS0 suivrait la loi de Planck
(sect. A.1.2) en fonction de la quantité d’énergie reçue en plus ou en moins par la sur-
face, selon : ∆TS0 = −1

λP
∆Rf où λP , le paramètre de réponse de Planck, est d’environ

−3,2 W m−2/K d’après des estimations effectuées à l’aide de modèles numériques
du climat (COLMAN, 2003 ; SODEN et HELD, 2006). Cependant, le changement de la
température de surface affecte de nombreuses autres variables climatiques internes
(p. ex. les nuages) qui, à leur tour, modifient la quantité de rayonnement qui entre ou
sort du système climatique (boucle fermée). Il s’agit du troisième terme. La quan-
tité de rayonnement affectée par un changement d’une variable x pour un change-
ment de 1 K de la température de surface est donnée par le paramètre de réponse
λx [W m−2/K]. Celui-ci se compose d’une sensibilité radiative, c.-à-d. sensibilité de
F net
All−sky à un changement de x, et d’une relation d’état entre x et TS , c.-à-d. sensi-

bilité de x à un changement de TS . La quantité de rayonnement affectée par l’en-
semble des variables est donnée par le paramètre de réponse total λ =

∑
x 6=P λx. Ce

changement de rayonnement au sommet de l’atmosphère, dû au « rétroactions », est
appelé réponse radiative et est noté ∆Rr. Du fait de ce changement supplémentaire,
la modification de l’OLR due au changement de température de surface (deuxième
terme), à laquelle s’ajoute ∆Rr (troisième terme), ne compense pas nécessairement
∆Rf (premier terme). Si l’équilibre n’est pas atteint (∆F net

All−sky 6= 0), la température
de surface continue de changer. La figure 1.4 résume, schématiquement, cette boucle
de rétroaction. Il convient de remarquer qu’il existe également des changements de
F net
All−sky liés à des termes d’ordres supérieurs : quatrième terme et termes suivants

(négligés par la suite).

Une fois l’équilibre atteint (∆F net
All−sky = 0), on retrouve, à partir de l’équa-

tion (1.11), l’expression classique du changement de température de surface (p. ex.
SCHLESINGER et MITCHELL, 1987 ; AIRES et ROSSOW, 2003) :

∆TS =
G0

1− g
∆Rf (1.12)

où G0 = −1
λP

est le gain sans rétroaction (= 0,31 K/(W m−2)) et g =
∑
x 6=P

gx avec |g| < 1

(condition de stabilité) où gx = −λx
λP

représente le gain de rétroaction de la variable
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climatique x.

Selon le signe de λx (ou gx), chaque rétroaction amplifie ou atténue le change-
ment initial de la température de surface :

— λx > 0 (ou gx > 0) : rétroaction positive, amplifie le changement initial de la
température de surface ;

— λx < 0 (ou gx < 0) : rétroaction négative, atténue le changement initial de la
température de surface.

Classiquement, dans les études sur les rétroactions, on considère le paramètre de
réponse total λ selon la décomposition suivante (p. ex. HANSEN et al., 1984 ; CESS

et al., 1990 ; LE TREUT et al., 1994 ; WATTERSON et al., 1999 ; COLMAN, 2003 ; BONY

et al., 2006 ; SODEN et HELD, 2006 ; BATES, 2007 ; SODEN et al., 2008 ; BOUCHER et al.,
2013 ; SHERWOOD et al., 2015 ; RIEGER et al., 2016) :

λ =
∑
x6=P

λx = λw + λL + λc + λα (1.13)

avec les paramètres de réponse de la vapeur d’eau (w), du gradient de température
(L), des nuages (c) et de l’albédo de surface (α).

1.2.2 Rétroactions dans les modèles de climat

Peu après l’élaboration des premiers modèles numériques du climat (MANABE

et STRICKLER, 1964 ; MANABE et WETHERALD, 1967), l’importance des mécanismes
de rétroactions nuageuses dans les prédictions de la sensibilité climatique 5 était re-
connue (p. ex. SCHNEIDER, 1972). L’augmentation de la température moyenne glo-
bale de la planète due à l’augmentation de la concentration en gaz à effet de serre
dans l’atmosphère pouvait être — en conséquence d’une variation simultanée des
nuages — ou bien atténuée comme cela avait été suggéré par MÖLLER (1963), ou
bien amplifiée comme cela avait été supposé par TWOMEY (1977).

Si aujourd’hui les modèles s’accordent presque tous sur le fait que les méca-
nismes de rétroactions nuageuses tendent à amplifier le réchauffement climatique
par un mécanisme de rétroaction positive (p. ex. SODEN et HELD, 2006 ; ZELINKA et
al., 2012a), ces mécanismes impliquant les nuages sont toujours la principale source
d’incertitude dans les prédictions de la sensibilité climatique (DUFRESNE et BONY,
2008 ; ANDREWS et al., 2012 ; VIAL et al., 2013 ; WEBB et al., 2013 ; CALDWELL et al.,
2016). Cette incertitude est en partie due au fait que les processus nuageux se font à
des échelles plus petites que la taille des mailles des modèles numériques et que les
paramétrisations censées représenter ces processus sous-mailles produisent des er-
reurs sur les propriétés optiques et géométriques des nuages simulés (KLEIN et al.,

5. Évolution de la température de surface en réponse à un forçage radiatif donné.
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2013). En effet, les nuages simulés par les modèles climatiques pour le climat actuel
présentent d’importants biais comparés aux observations (p. ex. ZHANG et al., 2005 ;
HAYNES et al., 2007 ; CHEPFER et al., 2008 ; WILLIAMS et WEBB, 2009 ; MARCHAND

et ACKERMAN, 2010 ; CESANA et CHEPFER, 2012 ; KAY et al., 2012 ; NAM et al., 2012 ;
CESANA et CHEPFER, 2013).

Analyse des rétroactions nuageuses

Une des premières méthodes proposées pour quantifier les rétroactions a été in-
troduite par WETHERALD et MANABE (1988) et est maintenant nommée la méthode
PRP (Partial Radiative Perturbation). Cependant, à cause de difficultés pratiques pour
implémenter cette méthode et parce qu’elle ne permet pas une comparaison directe
avec les observations, d’autres méthodes ont été recherchées. Une des méthodes
les plus simples alors proposées est celle de (CESS et al., 1990) : la méthode CRF
(Cloud Radiative Forcing). Elle consiste à calculer la différence de CRE (sect. 1.1.4)
entre deux états du climat. ZHANG et al. (1994), COLMAN (2003) et SODEN et al.
(2004) ont examiné les différences entre ces deux méthodes et ont montré que les
changements de CRE n’étaient pas uniquement attribuables à des changements des
propriétés des nuages mais dépendaient aussi de changements non-nuageux « mas-
qués » par les nuages. SHELL et al. (2008) et SODEN et al. (2008) ont alors proposé
une nouvelle méthode qui tente de retirer les effets des changements non-nuageux
« masqués » par les nuages sur le changement du CRE. Cette méthode se base sur
l’estimation séparée des sensibilités radiatives, appelées « radiative kernels », et les re-
lations d’états de l’équation (1.11). Elle a été adaptée par ZELINKA et al. (2012a) aux
histogrammes « pression du sommet des nuages – épaisseur optique » (CTP–τ 6) de
ISCCP (International Satellite Cloud Climatology Project ; ROSSOW et SCHIFFER, 1999)
issus du simulateur ISCCP (KLEIN et JAKOB, 1999) pour générer des « cloud radia-
tive kernels ». Aussi, TAYLOR et al. (2007) ont proposé une méthode basée sur un
modèle simplifié du transfert radiatif, appelée méthode APRP (Approximate PRP),
pour estimer les rétroactions nuageuses dans le visible en fonction d’un nombre
limité de propriétés qui peuvent être précisément observées et simulées dans les
modèles de climat. YOKOHATA et al. (2005) ont tenté d’effectuer la même approche
dans l’infrarouge (voir section 1.3.2). Pour compléter cette liste des principales mé-
thodes d’analyse des rétroactions nuageuses, on peut également citer la méthode
dite de « linear forcing–feedback regression » développée par GREGORY et al. (2004) et
appliquée par ANDREWS et al. (2012).

La méthode des « cloud radiative kernels » permet de décomposer le paramètre
de réponse des nuages λc pour isoler le rôle de chaque propriété nuageuse fonda-
mentale : la couverture, l’épaisseur optique, le contenu en eau condensée (liquide
ou glace) et l’altitude (ou la température) (p. ex. ZELINKA et al., 2012a,b). Ce type

6. La lettre « τ » est aussi souvent utilisée pour désigner l’épaisseur optique.
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de décomposition permet de souligner les aspects des rétroactions nuageuses qui
diffèrent le plus parmi les modèles, ce qui permet de cibler les régions, les types
de nuages et les propriétés nuageuses sur lesquels une amélioration de la repré-
sentation des nuages par les modèles est nécessaire. Il ressort de ces études que la
contribution majeure des rétroactions nuageuses infrarouges est due au change-
ment d’altitude des nuages (ZELINKA et al., 2016), ce qui est en accord avec de pré-
cédentes études basées sur des modèles de climat plus anciens, des modèles simples
de nuages et des considérations physiques (CESS, 1975 ; HANSEN et al., 1984 ; WE-
THERALD et MANABE, 1988 ; CESS et al., 1996 ; HARTMANN et LARSON, 2002). Bien
que les modèles s’accordent sur le signe et sur le mécanisme physique des rétroac-
tions nuageuses infrarouges due au changement d’altitude des nuages, son ampli-
tude est incertaine. On peut voir sur la figure 1 que la contribution du changement
d’altitude des nuages aux rétroactions nuageuses infrarouges (rouge), varie d’en-
viron 0,15 à 0,65 W m−2/K selon les modèles. Nous pouvons également remarquer
la large part d’incertitude liée à la couverture nuageuse pour la rétroaction dans le
visible (0 à 1,05 W m−2/K), qui est principalement due aux nuages bas (p. ex. WEBB

et al., 2006). Nous nous focaliserons cependant dans cette thèse uniquement sur les
rétroactions dans l’infrarouge, car, comme nous allons le montrer, les observations
du lidar CALIOP embarqué sur satellite depuis plus de dix ans peuvent fournir une
forte contrainte observationnelle sur les rétroactions nuageuses infrarouges liées
aux changements d’altitude des nuages. En effet, il n’existe toujours pas de confir-
mation observationnelle du mécanisme de rétroaction nuageuse dans l’infrarouge
lié à l’altitude des nuages car, premièrement, il n’y a pas de relation directe simple
et robuste entre les variables nuageuses fondamentales observées et l’effet radiatif
infrarouge des nuages et, deuxièmement, il n’existe pas d’observations de la distri-
bution verticale des nuages précises et stables disponibles sur plusieurs décennies.
Nous allons voir que les observations par lidar semblent promettre de solutionner
ces deux points. De plus, les simulations des modèles de climat de CMIP5 (Coupled
Model Intercomparison Project Phase 5 ; TAYLOR et al., 2011) suggèrent que l’altitude
des nuages devrait augmenter de 0,7 à 1,7 km dans la haute troposphère dans toutes
les régions dans un climat plus chaud (+4 K). Un tel changement est significatif
comparé à la variabilité naturelle observée actuellement, ce qui pourrait en faire
une signature du changement climatique plus robuste que le changement de CRE
(CHEPFER et al., 2014).

1.3 Observations des nuages pour mieux comprendre
leurs rétroactions

Afin d’améliorer notre confiance dans les prédictions des changements nuageux
dans un climat futur (dans ≈ 100 ans), une première étape consiste à chercher à
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mieux comprendre comment le CRE LW au sommet de l’atmosphère et les proprié-
tés nuageuses varient ensemble dans le climat actuel (sur ≈ 20 ans) (sect. 1.3.1). En
particulier, il est intéressant de hiérarchiser les contributions des propriétés nua-
geuses aux variations temporelles du CRE pour cibler les propriétés nuageuses
clés dans les mécanismes de rétroactions nuageuses. Il est pour cela nécessaire de
construire des modèles radiatifs simples (sect. 1.3.2), tenant compte d’un nombre
limité de propriétés fondamentales, observables avec précision (sect. 1.3.3) et qui
peuvent également être simulées dans les modèles de climat.

1.3.1 Variations à court terme pour contraindre le long terme

Pour vérifier, à l’aide d’observations, les mécanismes de rétroactions nuageuses
prédits par les modèles de climat, il faudrait théoriquement des observations suffi-
samment longues, stables et précises des nuages pour détecter un changement nua-
geux dû au réchauffement climatique qui s’écarte des variations naturelles (WIE-
LICKI et al., 2013). Cependant, de telles observations n’existent pas encore. Malgré
cette limitation, KLEIN et HALL (2015) ont suggéré que certains mécanismes de ré-
troactions, appelés « emergent constraints », pourraient être testés sur des périodes
d’observations plus courtes en comparant les simulations des variations interan-
nuelles actuelles du climat avec les observations. Pour qu’un mécanisme de rétro-
action soit qualifié d’emergent constraint confirmée, il faut : 1) une relation empirique
entre les variations inter-modèles dans le climat actuel et dans le climat futur de la
variable considérée et 2) que cette relation ait une explication physique crédible. Un
exemple d’emergent constraint confirmée est le mécanisme de rétroaction lié à l’al-
bédo de la neige (HALL et QU, 2006). Concernant les nuages, de nombreuses études
ont tenté de faire ce lien entre les rétroactions nuageuses sur les périodes d’obser-
vations actuellement disponibles et les changements climatiques sur le long terme
(p. ex. QU et al., 2014 ; SHERWOOD et al., 2014 ; SU et al., 2014 ; ZHAI et al., 2015 ;
ZHOU et al., 2015), mais peinent à satisfaire toutes les conditions pour être quali-
fiées d’emergent constraint confirmées.

1.3.2 Modèles simples et grandeurs clés observables

Une des étapes fondamentales pour progresser sur la compréhension des méca-
nismes de rétroactions impliquant les nuages est de concevoir un lien direct et ro-
buste entre le CRE et des propriétés nuageuses fondamentales. On cherche pour
cela à construire des modèles radiatifs simples, dépendant de quelques propriétés
fondamentales seulement, tels que les premiers modèles simples de l’OLR en fonc-
tion de la température de surface et la couverture nuageuse (p. ex. BUDYKO, 1969).
Plus récemment, dans le domaine du SW, TAYLOR et al. (2007) ont défini un modèle
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radiatif simplifié en exprimant le CRE SW au sommet de l’atmosphère en fonction
de la couverture nuageuse et de l’épaisseur optique des nuages.

Contrairement au CRE SW, le CRE LW ne dépend pas seulement de la couver-
ture nuageuse et de l’épaisseur optique des nuages, mais aussi de leur distribution
verticale. Comme indiqué dans TAYLOR et al. (2007) et dans la tentative effectuée par
YOKOHATA et al. (2005), l’établissement d’un modèle de transfert radiatif simple qui
exprime correctement le CRE LW en fonction d’un nombre limité de propriétés (qui
peuvent être observées avec fiabilité et qui peuvent également être simulées dans
les modèles de climat) est plus difficile dans le LW que dans le SW car le CRE LW
implique trois variables au lieu de deux : la couverture, l’épaisseur optique et la
distribution verticale des nuages.

Les simulations détaillées du transfert radiatif permettent de calculer avec pré-
cision le CRE LW pour une atmosphère bien définie (ciel clair et nuages) : les in-
formations détaillées des colonnes atmosphériques collectées par les instruments
de télédétection active (résolution < 500 m) ont été utilisées pour estimer le CRE au
sommet de l’atmosphère et à la surface (ZHANG et al., 2004 ; L’ECUYER et al., 2008 ;
KATO et al., 2011 ; ROSE et al., 2013). En revanche, la définition d’une formulation,
simple et robuste, entre le CRE LW au sommet de l’atmosphère et un nombre limité
de variables, qui serait utile pour la décomposition des rétroactions nuageuses, ne
peut utiliser les détails de la distribution verticale complète des nuages. Il faut donc,
premièrement, résumer le profil vertical complet des nuages en quelques niveaux
spécifiques qui pilotent le CRE LW au sommet de l’atmosphère et, deuxièmement,
obtenir des observations satellites précises de ces niveaux spécifiques à l’échelle
globale.

1.3.3 Observation de la distribution verticale des nuages

Télédétection passive spatiale

La plupart des climatologies globales de nuages dérivées d’observations spa-
tiales sont issues d’instruments passifs qui ne permettent pas d’obtenir une distri-
bution verticale des nuages précise. HARTMANN et al. (1992) ont utilisé trois niveaux
d’altitudes (hauts, moyens et bas) couplés à des niveaux d’épaisseurs optiques dé-
terminés par des instruments passifs pour définir différents types de nuages asso-
ciés à différentes valeurs de CRE. ROSSOW et LACIS (1990) ont également utilisé des
observations d’instruments passifs pour faire un lien entre les changements dans les
propriétés nuageuses et les changements de leurs effets radiatifs. Plus récemment,
les observations de ISCCP et PATMOS-x (Pathfinder Atmospheres Extended ; HEIDIN-
GER et al., 2013) ont été analysées dans le but d’identifier des tendances dans les
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changements de CRE LW qui seraient associées à des tendances dans les change-
ments de certaines propriétés nuageuses (MARVEL et al., 2015 ; NORRIS et al., 2016).
La méthode des « cloud radiative kernels » a également été employée dans les ob-
servations avec des données d’instruments passifs tels que ISCCP (p. ex. WANG et
SU, 2015), MODIS (MODerate-resolution Imaging Spectroradiometer ; ACKERMAN et al.,
2008) (p. ex. ZELINKA et HARTMANN, 2011 ; ZHOU et al., 2013) et les observations
colocalisées d’AIRS (Atmospheric Infrared Sounder ; AUMANN et al., 2003), MODIS et
CERES (YUE et al., 2016).

Cependant, les profils nuageux et les altitudes des nuages définis à partir
d’instruments de télédétection passive sont incertains (p. ex. HOLZ et al., 2008 ;
SHEA et al., 2017) alors que les mêmes grandeurs dérivées d’observation de té-
lédétection active sont plus fiables et plus précises car les instruments actifs me-
surent directement les durées pendant lesquelles les photons effectuent leur trajet
de l’émetteur au récepteur (p. ex. SHERWOOD et al., 2004 ; KATO et al., 2011 ; MACE

et WRENN, 2013 ; DI MICHELE et al., 2013 ; STUBENRAUCH et al., 2013). De plus,
bien que les observations passives soient maintenant disponibles sur des périodes
relativement longues (25 ans), les instruments passifs montrent une faible stabi-
lité sur plusieurs décennies (p. ex. EVAN et al., 2007 ; NORRIS et EVAN, 2015). Or,
il est essentiel que ces observations soient stables dans le temps pour l’étude des
rétroactions (WIELICKI et al., 2013).

Télédétection active spatiale

Récemment, STEPHENS et al. (soumis) ont combiné des observations d’instru-
ments passifs à des observations d’instruments actifs (2B-FLXHR-LIDAR HENDER-
SON et al., 2013) collectées par le lidar CALIOP à bord de CALIPSO (Cloud–Aerosol
Lidar and Infrared Pathfinder Satellite Observations ; WINKER et al., 2010) et le radar
CPR (Cloud Profiling Radar) à bord de CloudSat (STEPHENS et al., 2002) pour recons-
truire les mêmes types de nuages que ceux définis dans HARTMANN et al. (1992).
STEPHENS et al. (soumis) et HARTMANN et al. (1992) trouvent des résultats très dif-
férents car les capteurs passifs ne peuvent pas estimer avec fiabilité l’altitude des
nuages contrairement aux capteurs actifs (p. ex. SHERWOOD et al., 2004 ; HOLZ et
al., 2008 ; DI MICHELE et al., 2013 ; STUBENRAUCH et al., 2013). Aujourd’hui, plus
de dix ans d’observations effectuées par des instruments de télédétection active em-
barqués sur satellites fournissent une vue détaillée et précise de la distribution
verticale des nuages. De plus, ces observations promettent de rester stables sur le
long terme car la mesure du temps de vol des photons est peu soumise à des dé-
rives de calibrations. Même si une dérive de l’horloge apparaissait, elle pourrait être
corrigée par la mesure du temps de trajet des photons entre le satellite et la surface
des océans, avec la connaissance précise de l’altitude du satellite par GPS. Ces ob-
servations peuvent être utilisées pour construire, pour la première fois, un modèle
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simplifié du transfert radiatif qui exprime avec robustesse le CRE LW en fonction
de la couverture nuageuse, de l’épaisseur optique (ou de l’émissivité) et de l’alti-
tude des nuages et qui peut être testé face à des observations.

1.4 Questions scientifiques abordées dans cette thèse

L’objectif de cette thèse est d’examiner si les observations acquises depuis un
lidar spatial sont particulièrement pertinentes pour mieux comprendre les méca-
nismes de rétroactions nuageuses infrarouges et contraindre leur représentation
dans les modèles numériques de climat. Pour atteindre cet objectif, nous avons pro-
cédé par étapes en cherchant à répondre à des questions scientifiques. Les trois prin-
cipales sont listées ci-dessous.

Est-il possible d’estimer l’effet radiatif infrarouge des nuages à partir d’observa-
tions par lidar embarqué sur satellite? Il peut paraître surprenant de chercher à
estimer l’effet radiatif des nuages dans le domaine infrarouge à partir d’observa-
tions par lidar opérant à une longueur d’onde du domaine visible. Néanmoins, les
observations par lidar nous informent sur la distribution verticale des nuages avec
une précision sans précédent dans l’ère des observations spatiales. Or, cette distri-
bution verticale renseigne directement sur l’altitude effective d’émission du nuage
qui, si l’on connaît le profil atmosphérique de température, est lié au flux infrarouge
qui s’échappe de la planète au sommet de l’atmosphère et, par conséquent, à l’effet
radiatif infrarouge des nuages. Nous répondons à cette question dans le chapitre 3.

Quelle propriété nuageuse, observée par lidar, pilote l’évolution temporelle ob-
servée de l’effet radiatif infrarouge des nuages? S’il est possible d’estimer l’effet
radiatif infrarouge des nuages à partir de propriétés nuageuses issues d’observa-
tions par lidar embarqué sur satellite, il est alors possible de décomposer les va-
riations temporelles de l’effet radiatif infrarouge des nuages en contributions dues
aux propriétés nuageuses observées par lidar. Quantifier l’importance relative de ces
propriétés nuageuses permet d’identifier celle qui pilote les variations de l’effet ra-
diatif infrarouge des nuages dans le climat actuel. Nous traitons cette question dans
le chapitre 4.

Quelle propriété nuageuse, observable par lidar, pilote l’évolution temporelle de
l’effet radiatif infrarouge des nuages à court terme (sur 10 ans) et les rétroactions
nuageuses infrarouges à long terme (dans 100 ans) dans les simulations des mo-
dèles de climat? Si les variations temporelles simulées de l’effet radiatif infrarouge
des nuages dans le climat actuel sont pilotées par les mêmes propriétés nuageuses
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que celles qui pilotent les rétroactions nuageuses infrarouges simulées à long terme,
on peut alors considérer les observations par lidar comme des contraintes obser-
vationnelles pour la représentation des nuages dans les modèles de climat. Nous
abordons cette question dans le chapitre 5.

Le chapitre qui suit (chap. 2) présente les outils utilisés pour répondre à ces trois
questions.
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Chapitre 2

Outils

Sommaire
2.1 Observation de la distribution verticale des nuages par lidar spatial 26

2.1.1 CALIOP : lidar à bord du satellite CALIPSO . . . . . . . . . 26

2.1.2 GOCCP-OPAQ : produit nuage dérivé d’observation de
CALIOP . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 29

2.1.3 Données utilisées dans cette thèse . . . . . . . . . . . . . . . 32

2.2 Observation du rayonnement infrarouge par radiomètre spatial . . 35

2.2.1 CERES : radiomètre à bande large embarqué sur satellite . 35

2.2.2 Mesures CERES instantanées colocalisées avec les observa-
tions du lidar CALIOP . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 36
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2.3 Modélisation du rayonnement infrarouge traversant un nuage . . 39

2.3.1 GAME : code de transfert radiatif pour modéliser le rayon-
nement infrarouge traversant un nuage . . . . . . . . . . . 39

2.3.2 ERA-Interim : réanalyses du centre européen pour définir
l’atmosphère dans GAME . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 41

2.4 Représentation des nuages dans les modèles de climat . . . . . . . 42

2.4.1 LMDZ : modèle de circulation générale atmosphérique du
LMD . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 42

2.4.2 COSP : outil pour simuler un lidar spatial dans un modèle
de circulation générale . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 43

Ce chapitre présente les principaux outils utilisés dans cette thèse. Les instru-
ments satellitaires pour l’observation des nuages (sect. 2.1) et du rayonnement in-
frarouge émanant de la Terre et de son atmosphère (sect. 2.2) sont présentés, ainsi
que les produits dérivés de ces observations. Nous introduisons également le code
de transfert radiatif utilisé pour modéliser le rayonnement infrarouge dans l’atmo-
sphère (avec ou sans nuage) (sect. 2.3). Enfin, le modèle de circulation générale sur
lequel nous appliquons notre modèle conceptuel est brièvement présenté ainsi que
l’outil permettant de simuler des observations par lidar dans ce modèle (sect. 2.4).



26 OUTILS

2.1 Observation de la distribution verticale des nuages
par lidar spatial

Afin d’obtenir des informations précises et détaillées de la distribution verticale
des nuages, nous utilisons les observations collectées par un lidar embarqué sur sa-
tellite. Nous décrivons tout d’abord les spécificités de ce lidar et les caractéristiques
de l’orbite du satellite sur lequel il se trouve (sect. 2.1.1). Puis nous présentons le pro-
duit nuage, dérivé des observations de ce lidar, que nous avons choisi d’utiliser car
il a la particularité d’être à une résolution verticale équivalente à celle des signaux li-
dar simulés sur les sorties des modèles de climat (sect. 2.1.2). Nous décrivons ensuite
les principaux diagnostics récemment ajoutés dans ce produit — implémentés par
notre équipe et qui ont fait l’objet d’une publication dont je suis co-auteur (GUZ-
MAN et al., 2017) — qui ont été adaptés pour effectuer les études présentées dans
cette thèse et, enfin, nous indiquons les observations utilisées. (sect. 2.1.3).

2.1.1 CALIOP : lidar à bord du satellite CALIPSO

CALIOP (Cloud–Aerosol LIdar with Orthogonal Polarization ; WINKER et al., 2004)
est un lidar embarqué sur le satellite CALIPSO (Cloud–Aerosol Lidar and Infrared Pa-
thfinder Satellite Observations ; WINKER et al., 2010). Il fournit depuis juin 2006 des
profils verticaux des nuages et des aérosols à très haute résolution (Tableau 2.1).

Altitude (km) Résolution
horizontale (km)

Résolution
verticale (m)

30,1 à 40,0 5,00 300
20,2 à 30,1 1,67 180
8,2 à 20,2 1,00 60
-0.5 à 8,2 0,33 a 30
-2,0 à -0,5 0,33 a 300

a. Cette valeur correspond plus exactement à la période spa-
tiale horizontale d’échantillonnage des tirs du lidar car un seul tir
est utilisé ici. La résolution horizontale, liée au champ de vue du
télescope, est de 90 m.

TABLE 2.1: Résolutions horizontales et verticales des données transmises par CALIPSO
pour le signal lidar à 532 nm.

Le satellite CALIPSO a été lancé le 28 avril 2006, il se trouve sur une orbite hé-
liosynchrone 1 (heures locales de passage : 13 h 45 ± 25 min au-dessus de la face
éclairée et 1 h 45 ± 25 min au-dessus de la face "de nuit") à 700 km d’altitude avec

1. Orbite particulière permettant de survoler la surface terrestre toujours à la même heure solaire
locale
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Aura

CloudSat
CALIPSO Aqua

GCOM-W1

OCO-2

PARASOL

CALIOP CERES

FIGURE 2.1 : Les satellites CALIPSO et Aqua dans la constellation A-Train embarquant
respectivement à leur bord le lidar CALIOP et le radiomètre CERES. Source : nasa.org.

une inclinaison de 98,2◦ et effectue un tour de la Terre en 99 min (historique des pa-
ramètres orbitaux disponible sur Ixion 2). Il orbite au sein d’une constellation de
satellites, espacés de quelques secondes à quelques minutes, dédiée à l’observation
de la Terre : l’A-Train (fig. 2.1).

Le lidar CALIOP (fig. 2.2) est un lidar à rétrodiffusion élastique (voir annexe
B.1.1) basé sur un laser Nd:YAG (Neodymium-doped Yttrium Aluminium Garnet)
pompé par diode. Il émet un rayonnement polarisé à deux longueurs d’onde : 532

FIGURE 2.2 : CALIOP sur CALIPSO. Source : cnes.fr.

2. Logiciel d’orbitographie développé au LMD (CAPDEROU, 2012), disponible en version web sur
: http://climserv.ipsl.polytechnique.fr/ixion/index.php.
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et 1064 nm. Ces longueurs d’onde ne correspondant à aucune raie d’absorption d’un
des constituants de l’atmosphère, on peut considérer que seule la diffusion élas-
tique par les molécules et particules affecte le signal. Le signal lidar, rétrodiffusé
par les particules et les molécules présentes dans l’atmosphère, est collecté par un
télescope de 1 m de diamètre. Le champ de vue du télescope est de 130 µrad, ce qui
donne une empreinte au sol d’environ 90 m de diamètre. Trois canaux de réception
permettent ensuite la mesure de l’intensité rétrodiffusée à 1064 nm, à l’aide d’une
photodiode à avalanche, et de l’intensité rétrodiffusée à 532 nm dans les compo-
santes polarisées parallèlement et perpendiculairement au plan de polarisation du
faisceau émis, à l’aide de photomultiplicateurs.

Le lidar effectue des tirs vers l’avant avec un angle d’inclinaison de 3◦ par rap-
port au nadir (0,3◦ avant novembre 2007). Une optique d’expansion du faisceau laser
réduit sa divergence angulaire et permet d’obtenir une empreinte au sol du faisceau
laser de 70 m. Le laser génère des impulsions de 20 ns (6 m) à 1064 nm. Un cristal
permet de convertir la moitié de l’énergie dans la seconde harmonique à 532 nm, at-
tribuant 110 mJ à chacune des deux longueurs d’ondes. La fréquence de répétition
des tirs est de 20,16 Hz, produisant un échantillonnage horizontal tous les 333 m.
La résolution verticale fondamentale est quant à elle déterminée par la fréquence
d’échantillonnage du signal analogique (10 MHz) et vaut 15 m. Afin de réduire la
bande passante télémétrique pour la transmission des données vers la Terre, les ré-
solutions horizontale et verticale sont dégradées par moyennage à bord du satellite.
De sorte que, en ce qui concerne le signal lidar à 532 nm — celui qui va nous inté-
resser par la suite —, de 0 à 8,2 km d’altitude, la résolution verticale est de 30 m et
l’échantillonnage horizontal de 333 m ; et de 8,2 à 20,2 km d’altitude, région plus
pauvre en diffuseurs, la résolution verticale est de 60 m et les échantillons hori-
zontaux sont moyennés sur 1 km (Tableau 2.1). Ces moyennages ont pour effet, en
contrepartie, d’améliorer le rapport signal sur bruit (SNR en anglais pour Signal-to-
Noise Ratio).

CALIOP L1 : données lidar de niveau 1

Le produit CALIOP L1 (Level 1) (WINKER et al., 2009) contient les profils du si-
gnal lidar rétrodiffusé atténué [km−1 sr−1] (ATB en anglais pour ATtenuated Backs-
catter), pour le canal 1064 nm et la somme des canaux parallèle et perpendiculaire à
532 nm (fig. 2.3a et 2.4a). Le profil d’ATB en fonction de l’altitude z peut s’écrire :

ATB(z) = [βmol(z) + βpart(z)]τ 2(z) (2.1)

où βmol(z) et βpart(z), exprimés en [km−1 sr−1], représentent les contributions des
molécules et des particules à l’altitude z au coefficient de rétrodiffusion volumique
β(z) et τ 2(z) la transmittance (éq. (1.5)) aller-retour du satellite à l’altitude z (voir
annexe B.1.2).
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FIGURE 2.3 : (a) Profil du signal lidar rétrodiffusé (ATB en anglais pour ATtenuated Backscat-
ter) à 532 nm, issus du fichier de données de niveau 1 de CALIOP : CAL_LID_L1-ValStage1-
V3-01.2008-01-01T01-30-23ZN.hdf. (b) Rapport de diffusion (SR en anglais pour Scattering
Ratio) correspondant, issus du fichier GOCCP-OPAQ : instant_SR_CR_DR_2008-01-01T01-
30-23ZN_night_CFMIP2_3.0.nc.
Dans cet exemple, le laser finit par être totalement atténué dans le nuage à 5 km d’altitude,
si bien qu’aucun écho de surface n’est détecté.

2.1.2 GOCCP-OPAQ : produit nuage dérivé d’observation de
CALIOP

Le produit GOCCP (GCM-Oriented CALIPSO Cloud Product ; CHEPFER et al.,
2010) a été conçu pour évaluer la représentation des nuages dans les modèles de
climat (GCM en anglais pour General Circulation Model). La résolution verticale de
ce produit — 480 m — a été définie de sorte qu’elle coïncide avec celle du simulateur
lidar (sect. 2.4.2) utilisé dans les modèles de climat.

L’algorithme de détection des nuages de GOCCP repose sur la valeur du rap-
port de diffusion (SR en anglais pour Scattering Ratio). Le SR représente le rapport
entre le signal mesuré, en présence de particules et de molécules, et celui qui serait
obtenu en présence de molécules uniquement. Le profil atmosphérique de SR est
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Fig. 2.3

FIGURE 2.4 : (a) Profils du signal lidar rétrodiffusé (ATB) à 532 nm, le long d’une portion
d’orbite de CALIPSO (trait bleu sur carte), issus du fichier de données de niveau 1 de
CALIOP : CAL_LID_L1-ValStage1-V3-01.2008-01-01T01-30-23ZN.hdf. (b) Masque GOCCP-
OPAQ correspondant issu du fichier GOCCP-OPAQ : instant_SR_CR_DR_2008-01-01T01-
30-23ZN_night_CFMIP2_3.0.nc.

obtenu à partir du profil d’ATB issu de CALIOP L1 (voir 2.1.1), et du profil de den-
sité moléculaire [m−3] (MD en anglais pour Molecular Density), également disponible
dans le produit CALIOP L1, dérivé des réanalyses GEOS5-DAS (Goddard Earth Ob-
serving System version 5 Data Assimilation System ; RIENECKER et al., 2008) du GMAO
(Goddard Modeling and Assimilation Office).

Dans GOCCP, les profils ATB(z) originaux (voir résolutions verticales et hori-
zontales dans tableau 2.1) sont moyennés verticalement de façon à obtenir un profil
ATB480m(z) tous les 333 m le long de la trace du satellite. On obtient 40 niveaux ver-
ticaux de 480 m entre 0 à 19,2 km. Ce moyennage dégrade la résolution verticale mais
améliore significativement le SNR (CHEPFER et al., 2010).

Les profils de MD(z), initialement sur 33 niveaux verticaux, sont également
placés, par moyennage ou interpolation, sur 40 niveaux verticaux de 480 m de 0 à
19,2 km. Les profils MD480m(z) obtenus sont alors normalisés par le rapport entre
ATB480m(zstrato) et MD480m(zstrato), calculé dans une portion de la stratosphère ne
contenant que des molécules (CHEPFER et al., 2008). Cela donne les profils d’ATB
moléculaire ATB480m,mol(z) qui seraient obtenus en absence de toutes particules (aé-
rosols ou nuages).
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Pour chaque mesure lidar, le profil de SR (fig. 2.3b) est alors obtenu selon :

SR(z) =
ATB480m(z)

ATB480m,mol(z)
(2.2)

En situation d’un ciel sans nuage ni aérosol, appelé « ciel propre » (en anglais
clean sky) 3, SR(z) = 1.

Diagnostics GOCCP-OPAQ

À partir des profils de SR, les différents niveaux verticaux sont classés selon leur
valeur de SR suivant :

Clear Uncertain Cloud SR

1,2 5

Fully	
Attenuated

La classe « Uncertain » peut contenir des aérosols (toujours « ciel clair ») mais éga-
lement des nuages optiquements fins. La classe « Clear » représente essentiellement
les couches de « ciel propre ». En raison de l’atténuation possible du signal due à
des couches supérieures d’aérosols ou de nuages, la valeur du SR en « ciel clair »
peut-être inférieure à 1. Lorsque le signal est trop atténué, il n’est plus possible de
faire un diagnostic sur ces couches atmosphériques et les niveaux sont classés « Fully
Attenuated ».

Pour déterminer si le signal est totalement atténué, c.-à-d. si le faible signal reçu
n’est dû qu’aux bruits, l’algorithme vérifie l’absence d’écho de surface. Si aucun
écho n’est détecté, tous les niveaux sous le nuage le plus bas détecté sont déclarés
« Fully Attenuated » et le niveau juste sous le nuage le plus bas détecté correspond à
l’altitude d’opacité de l’atmosphère ZOpaque (GOCCP-OPAQ (GOCCP v3.0) ; GUZ-
MAN et al., 2017). Il s’agit de l’altitude à laquelle le faisceau laser s’atténue totale-
ment alors qu’il traverse un nuage optiquement opaque. L’atténuation totale est
atteinte pour une épaisseur optique visible δV IS (éq. (1.4)), intégrée du sommet de
l’atmosphère à ZOpaque, de 3 à 5 (VAUGHAN et al., 2009). L’incertitude sur cette valeur
est principalement due à la diffusion multiple (voir annexe B.1.3). Ceci correspond
à une émissivité équivalente (éq. (A.11)) dans les grandes longueurs d’onde de
0,8 à 0,9, en négligeant la diffusion dans le domaine des grandes longueurs d’onde
et en considérant δV IS/δIR = 2 (GARNIER et al., 2015). La figure 2.4b représente le
masque GOCCP-OPAQ correspondant à la portion d’orbite présentée sur la figure
2.4a. L’intérêt de ZOpaque est que cette altitude est directement reliée au CRE LW

3. Nous utilisons le terme « ciel propre » (en anglais clean sky) pour un ciel sans nuage ni aéro-
sol, afin de le distinguer du terme « ciel clair » (clear sky) souvent utilisé pour un ciel sans nuage
uniquement.
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(sect. 1.1.4). En effet, l’émission des couches atmosphériques situées sous ZOpaque
aura alors peu d’impact sur l’OLR. Le CRE LW est alors fortement corrélé à ZOpaque
et à la couverture de ces nuages opaques (GUZMAN et al., 2017).

2.1.3 Données utilisées dans cette thèse

Nous séparons chaque colonne atmosphérique sondée par le lidar CALIOP 4

dans l’un de ces trois types de colonnes (fig. 2.5) :

— « Clear sky single column » (marron, centre) : colonne ne contenant aucun
nuage, aucun des 40 niveaux verticaux n’est déclaré avec « Cloud » ;

— « Opaque cloud single column » (orange, droite) : colonne contenant un niveau
Z
|
Opaque ;

— « Thin cloud single column » (marron et bleu, gauche) : colonne contenant
un/des nuage(s) semi-transparent(s) identifié(s) par la présence d’au moins
un niveau déclaré avec « Cloud » et l’absence de Z |Opaque.

FIGURE 2.5 : Les colonnes atmosphériques sondées par le lidar sont réparties selon 3 types :
(gauche) « Thin cloud single column », (milieu) « Clear sky single column » et (droite) « Opaque
cloud single column ».C, T et ε font référence à des couvertures, températures et émissivités.
Les variables surlignées en jaune sont les propriétés nuageuses clés, extraites du produit
GOCCP-OPAQ qui pilotent l’OLR au-dessus des colonnes « Thin » et « Opaque ». L’OLR
total sur une région dépend de la couverture que représente chaque type de colonnes at-
mosphériques.

4. Chaque variable X considérée à l’échelle d’une colonne atmosphérique sondée par lidar sera
marquée par l’exposant X |.
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FIGURE 2.6 : (a) Couverture des nuages opaques, (b) couverture des nuages fins et (c)
couverture du ciel clair, dérivées des observations du lidar CALIOP d’après le produit
GOCCP v3.0. Uniquement de nuit au-dessus des surfaces océaniques non glacées pour la
période 2008–2015. Moyennes globales données entre parenthèses.

La figure 2.6 montre les couvertures globales au-dessus des océans de ces 3 types
de colonnes sur des boîtes de 2◦×2◦ 5. La couverture sur une boîte de 2◦×2◦ d’un type
de colonnes est donnée par le rapport entre le nombre d’occurrences de ce type de
colonnes divisé par le nombre total de colonnes dans cette boîte. La couverture des
nuages opaques est de 35 %, elle est de 36 % pour les nuages fins (thin) et de 29 %

pour les zones de ciel clair en moyenne annuelle sur la période 2008–2015. La cou-
verture des nuages opaques est très importante aux moyennes latitudes. Dans les
tropiques, des zones de fortes occurrences révèlent clairement les régions de convec-
tion profonde, telles que la « warm pool » et l’ITCZ (sect. 1.1.2). Ces résultats sont

5. Chaque variable X considérée à l’échelle d’une boîte de 2◦×2◦ sera marquée par l’exposant
X�.
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discutés en détail dans GUZMAN et al. (2017).

De ces colonnes nuageuses, nous extrayons les informations qui permettront
d’évaluer les propriétés nuageuses fondamentales pour l’estimation de l’OLR et du
CRE LW. Des « Opaque cloud single columns », nous extrayons :

— Les altitudes Z |Opaque, altitude d’atténuation totale du lidar, et Z |Top, altitude du
niveau le plus élevé déclaré avec « Cloud », et les températures T |

Z
|
Opaque

et T |Top
associées à ces niveaux verticaux. Les températures sont obtenues à l’aide des
profils de températures fournis par les réanalyses du GMAO, qui sont dispo-
nibles dans les données CALIOP L1 et reportées dans le produit GOCCP v3.0.

Des « Thin cloud single columns », nous extrayons :

— Les altitudes Z |Base, altitude du niveau le plus bas déclaré avec « Cloud », et
Z
|
Top, altitude du niveau le plus élevé déclaré avec « Cloud », et les tempéra-

tures T |Base et T |Top associées à ces niveaux verticaux.

— L’émissivité équivalente ε|Thin des nuages présents dans la colonne, déduite
du rapport de diffusion moyen des niveaux déclarés en ciel clair (« Clear »)
sous le nuage < SR′ >below, qui correspond approximativement à la transmit-
tance aller-retour apparente τ |2app à travers le nuage. En effet, si l’on considère
que la valeur du coefficient de diffusion multiple η (voir annexe B.1.3) est fixe
et que l’épaisseur optique infrarouge est la moitié de celle du visible, on peut
en déduire l’épaisseur optique infrarouge du nuage fin δLW |Thin = −ln(τ

|2
app)/(4η)

(GARNIER et al., 2015). Enfin, en négligeant la diffusion dans l’infrarouge, on
retrouve l’émissivité du nuage fin à partir des équations (A.10), (A.12) et (1.5) :
ε
|
Thin = 1− e−δ

LW |
Thin .

Les propriétés nuageuses dérivées de ces informations seront prochainement
ajoutées aux données « griddées » (boîtes de 2◦×2◦) de la dernière version du produit
GOCCP et mises à disposition de la communauté.

Observations lidar utilisées

Huit années (1er jan. 2008 – 31 dec. 2015) d’observations de CALIOP sont utili-
sées dans cette thèse. Les données des années 2006 et 2007 ne sont pas considérées,
car avant que l’angle de visée du lidar ait été augmenté (novembre 2007), la présence
de cristaux orientés peut affecter le signal lidar (p. ex. PLATT et al., 1978 ; NOEL et
CHEPFER, 2004) et par conséquent les valeurs des propriétés nuageuses.

Afin d’éviter toute incertitude due au bruit du rayonnement solaire, les résultats
présentés dans cette thèse sont uniquement réalisés à partir d’observations par lidar
de nuit.
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De plus, comme nous utilisons certaines informations de CERES (sect. 2.2.1)
moyennées sur tout le cycle diurne, nous limitons cette étude aux observations au-
dessus des océans, de façon à ne pas être influencés par des changements impor-
tants des propriétés des surfaces apparaissant au cours d’une journée (tel le change-
ment de température de surface des continents).

Enfin, pour ne pas apporter d’incertitudes dues aux changements importants
des propriétés des océans au cours des saisons, nous ne tenons pas compte des
observations effectuées au-dessus des surfaces de mer glacées. Pour cela, nous
nous basons sur la fraction de glace de mer fournie par les réanalyses ERA-Interim
(sect. 2.3.2).

2.2 Observation du rayonnement infrarouge par radio-
mètre spatial

Les mesures de l’OLR « clear-sky », dont nous avons besoin pour l’estimation de
l’OLR « all-sky » à partir des observations par lidar, et les mesures de l’OLR « all-sky »,
que nous utilisons pour la validation de ce dernier, sont tirées des observations du
radiomètre CERES, actuellement la référence pour la mesure des flux radiatifs au
sommet de l’atmosphère. Nous présentons brièvement les caractéristiques de l’ins-
trument (sect. 2.2.1), puis la démarche employée pour colocaliser les observations de
l’instrument à bord du satellite de l’A-Train avec les observations du lidar CALIOP
(sect. 2.2.2). Enfin, nous indiquons quelles données CERES sont utilisées dans cette
thèse (sect. 2.2.3).

2.2.1 CERES : radiomètre à bande large embarqué sur satellite

CERES (Clouds and the Earth’s Radiant Energy System ; LOEB et al., 2001) est un
radiomètre (voir annexe B.2.1) qui mesure à la fois le rayonnement solaire réfléchi et
le rayonnement émis par la Terre au sommet de l’atmosphère. Il permet ainsi d’es-
timer le bilan radiatif au sommet de l’atmosphère (sect. 1.1.1). Pour cela, il dispose
de trois canaux en bandes larges : le premier effectue une mesure du rayonnement
total entre 0,3µm et 200µm, le deuxième une mesure du rayonnement visible et
proche-infrarouge entre 0,3µm et 5µm correspondant au rayonnement solaire réflé-
chi (SW) et le troisième une mesure dans la fenêtre de transparence de l’atmosphère
entre 8µm et 12µm. L’OLR est déduit de la différence entre les deux premiers ca-
naux. La grandeur mesurée par CERES correspond à une luminance (Tableau A.1).
Pour estimer le bilan radiatif global, les luminances mesurées [W m−2 sr−1] doivent
être converties en flux radiatifs [W m−2] (voir annexe B.2.2).
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2.2.2 Mesures CERES instantanées colocalisées avec les observa-
tions du lidar CALIOP

Le radiomètre CERES, à bord du satellite Aqua de la constellation A-Train
(fig. 2.1), effectue des mesures de l’OLR par balayages successifs (annexe B.2.1)
orthogonalement à sa trajectoire (fig. 2.7 ; empreintes bleues). L’une des mesures
instantanées (SSF en anglais pour Single Scanner Footprint) de chaque fauchée de
CERES se trouve sur la trajectoire de CALIPSO, c.-à-d. à l’endroit où le lidar CALIOP
(sect. 2.1.1) tirera 2 minutes et 45 secondes plus tard. Ainsi, ces mesures instantanées
qui coupent la trace au sol de CALIPSO donnent l’OLR au-dessus des colonnes at-
mosphériques sondées par le lidar. Comme une empreinte au sol d’une mesure
CERES a un diamètre d’environ 20 km, alors que le lidar CALIOP échantillonne l’at-
mosphère le long de sa trace tous les 333 m avec une empreinte de 70 m (sect 2.1.1),
plusieurs colonnes atmosphériques sondées par le lidar (jusqu’à 60) se trouvent
dans une empreinte de CERES 6.

Pour colocaliser les données instantanées de GOCCP-OPAQ (les colonnes atmo-
sphériques sondées par le lidar) et les mesures instantanées SSF de CERES, nous
utilisons le produit C3M (CALIPSO, CloudSat, CERES, and MODIS Merged Product ;
KATO et al., 2011) qui identifie les empreintes de la fauchée de CERES qui coupent
la trace au sol de CALIPSO (fig. 2.7 ; empreintes rouges). Puis nous colocalisons,
à partir des informations de géolocalisation, toutes les colonnes atmosphériques
GOCCP-OPAQ qui tombent dans chaque empreinte CERES identifiée précédem-
ment (fig. 2.7 ; empreintes CALIOP blanches dans empreintes CERES rouges).

Nous utilisons ces observations pour la validation de l’OLR dérivé de mesures
lidar au-dessus de nuages opaques et au-dessus de nuages fins. Pour cela, nous
considérons qu’une colonne atmosphérique avec pour base une empreinte CERES
est une « Opaque (Thin) cloud column » si toutes les « single columns » (profils
lidar) colocalisées sont déclarées comme étant des « Opaque (Thin) cloud single
column ».

Du produit C3M, nous utilisons également l’estimation de l’OLR « clear-sky »
(OLR qui devrait être mesuré en l’absence de nuage) des empreintes CERES coloca-
lisées avec CALIOP. Cette estimation de l’OLR ciel clair est l’une des plus fiables qui
puisse être faite actuellement car elle est calculée à partir de simulations de trans-
fert radiatif en utilisant la synergie d’informations issues des différents instruments
orbitant dans la constellation de satellites A-Train.

6. Chaque variable X considérée à l’échelle d’une empreinte de CERES sera marquée par l’expo-
sant X�.
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FIGURE 2.7 : Colocalisation des mesures CERES et CALIOP. Empreintes des mesures
CERES instantanées (bleu) effectuées par balayage au cours d’un passage du satellite Aqua
(trait vert). Le produit C3M donne, pour chaque fauchée, l’empreinte CERES colocalisée
(rouge) avec la trace au sol de CALIPSO (trait jaune). À partir des informations de géo-
localisation de ces empreintes et des empreintes du lidar CALIOP, nous séparons les em-
preintes CALIOP tombant dans une empreinte CERES (blanc) des empreintes CALIOP
tombant en dehors (noir). Pour effectuer cette colocalisation, nous utilisons une méthode
des plus proches voisins.
Orbite du 31 décembre 2008 entre 19 h 16 et 19 h 58 UTC. Les empreintes CERES sur toute
la fauchée (bleu) sont tirées du produit CERES SSF Level 2 dans lequel seule une mesure
CERES sur deux est répertoriée, d’où le fait que l’empreinte fournie par C3M semble par-
fois se trouver entre deux empreintes.
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FIGURE 2.8 : Différence entre l’OLR issu de C3M et l’OLR issu de CERES-EBAF
(OLR�(C3M) − OLR�(EBAF )) : (a) en considérant toutes les mesures (All-sky), (b) en ne
considérant que les mesures en ciel clair (Clear-sky). Moyenne sur la période 2008–2010.
Moyennes globales données entre parenthèses. Pour C3M, seules les données de nuit au-
dessus des surfaces de mer non glacées sont considérées.

2.2.3 Données utilisées dans cette thèse

Nous utilisons les données CERES instantannées, issues du produit C3M, colo-
calisées avec les observations de nuit du lidar CALIOP pour : 1) l’OLR « clear-sky »
nécessaire dans l’estimation de l’OLR « all-sky » à partir des propriétés nuageuses
dérivées de CALIOP et 2) l’OLR « all-sky » permettant de valider l’OLR « all-sky »
estimé à partir des propriétés nuageuses dérivées de CALIOP.

Cependant, les données C3M étant seulement disponibles jusqu’à avril 2011,
date à laquelle un défaut sur les batteries de CloudSat contraint celui-ci à sortir de
l’A-Train, nous utilisons les données du produit CERES-EBAF Edition 2.8 (voir en-
cadré ci-dessous) pour l’étude des variations interannuelles de 2008 à 2015. Ce pro-
duit fournit également l’OLR « clear-sky » et l’OLR « all-sky » mais ces flux sont four-
nis en moyenne mensuelle sur des boîtes de 1◦×1◦ et intègrent toutes les mesures de
tous les instruments CERES en orbite (trois actuellement) de jour comme de nuit. La
figure 2.8 donne les différences entre les flux issus de C3M colocalisés avec CALIOP
et les flux issus de CERES-EBAF pour l’OLR « clear-sky » et l’OLR « all-sky », sur des
boîtes de 2◦×2◦ pour la période 2008–2010. L’écart est presque toujours inférieur à
5 W m−2 hormis dans les régions polaires où il peut être bien supérieur, ce qui est dû
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au fait que nous ne considérons pas les données au-dessus des surfaces de mer gla-
cées dans C3M. Les autres différences sont dues au sous-échantillonnage dans C3M
(une seule empreinte considérée par fauchée), au fait que seules les données de nuit,
c.-à-d. à 1 h 45 heure locale (sect. 2.1.1), sont prises en considération pour C3M alors
que les valeurs pour CERES-EBAF tiennent compte de tout le cycle diurne, au fait
que CERES-EBAF tient compte de mesures d’autres instruments CERES en orbite et
au fait que les valeurs de CERES-EBAF sont ajustées de façon à éliminer l’incohé-
rence entre le flux net au sommet de l’atmosphère global moyen et le stockage de
chaleur dans le système Terre–atmosphère.

CERES-EBAF Le produit CERES-EBAF (Energy Balanced and Filled ; LOEB et al.,
2009) a été conçu avec deux principaux objectifs : éliminer l’incohérence entre le
flux net global moyen au sommet de l’atmosphère et le stockage de chaleur dans
le système Terre–atmosphère et compléter les données manquantes de flux en ciel
clair dans les régions où la couverture nuageuse est persistante. Pour répondre à ce
deuxième objectif, les mesures de l’instrument MODIS, dont la résolution spatiale
bien plus fine permet de détecter quelques pixels de ciel clair dans ces régions, sont
utilisées pour déduire les valeurs des flux en ciel clair dans ces régions.

2.3 Modélisation du rayonnement infrarouge traver-
sant un nuage

Dans cette thèse, nous cherchons à obtenir une expression simple de l’OLR qui
soit fonction de quelques grandeurs nuageuses issues des observations par lidar, en
tenant compte de la pertinence de la décomposition des colonnes atmosphériques
sondées selon la présence ou non d’une altitude d’opacité totale Z |Opaque. Nous pré-
sentons dans cette section le code de transfert radiatif que nous utilisons pour dé-
terminer ces expressions simples (sect. 2.3.1) et les données de réanalyses utilisées
pour déterminer les propriétés de l’atmosphère et de la surface dans ces simulations
de transfert radiatif (sect. 2.3.2).

2.3.1 GAME : code de transfert radiatif pour modéliser le rayon-
nement infrarouge traversant un nuage

Tous les calculs de transfert radiatif effectués au cours de cette thèse ont été
réalisés à l’aide du code de transfert radiatif GAME (DUBUISSON et al., 2004). Ce
code de transfert radiatif en mode direct permet de simuler l’interaction matière–
rayonnement dans l’atmosphère. Il permet de calculer le flux radiatif sur l’ensemble
du spectre solaire et infrarouge. L’équation du transfert radiatif (sect. 1.1.3) est réso-
lue à l’aide de DISORT (DiScrete Ordinates Radiative Transfer ; STAMNES et al., 1988)
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et tient compte de la diffusion multiple. GAME est un code à bandes étroites : la
discrétisation du spectre électromagnétique se fait en bandes régulières de 20 cm−1.
Il ne tient pas compte des effets tri-dimensionnels des nuages et est basé sur l’ap-
proximation plans-parallèles infinis. La résolution verticale est de 1 km de 0 à 25 km

d’altitude et est plus grossière au-delà.

Nous utilisons ce code pour simuler le rayonnement infrarouge (LW), intégré
entre 5µm (2000 cm−1) et 200µm (50 cm−1) pour être parfaitement cohérent avec les
observations CERES (sect. 2.2.1), sortant au sommet de l’atmosphère, c.-à-d. l’OLR.
Comme notre étude ne tient compte que des données d’observations de nuit, nous
fixons le cosinus de l’angle zénithal solaire µ à 0 dans GAME, de sorte que le flux
solaire ne soit pas pris en compte. Nous considérons pour l’émissivité de surface
des océans : ε = 0, 98. Les profils de concentration des gaz autres que la vapeur
d’eau et l’ozone (CO2, CH4, CO, etc.), relativement stables au cours des saisons et
homogènes sur tout le globe (UMG en anglais pour Uniformly Mixed Gases), sont
fixés dans GAME.

En entrée de GAME, nous faisons varier la température de surface (SST en an-
glais pour Sea Surface Temperature), le profil de température, le profil de contenu en
vapeur d’eau et le profil de contenu en ozone de 0 à 120 km d’altitude. La SST et les
profils de température et de contenu en vapeur d’eau de 0 à 45 km sont extraits des
réanalyses ERA-Interim (sect. 2.3.2). Le profil d’ozone, de 0 à 120 km, et les profils de
température et de contenu en vapeur d’eau, de 45 à 120 km, proviennent de profils
standards de l’AFGL (Air Force Research Laboratory ; MCCLATCHEY et al., 1972) issus
d’analyses d’observations et qui représentent les profils moyens de chaque bande
de latitudes en fonction de la saison. Nous ajoutons ensuite d’éventuelles couches
nuageuses, en spécifiant pour chacune d’elles : le type de particules nuageuses —
parmi les propriétés optiques de 7 formes de cristaux de glace classiques (YANG et
al., 2005) —, l’indice de taille effective des particules nuageuses et l’épaisseur op-
tique à 12µm.

Le schéma fonctionnel de la figure 2.9 résume l’ensemble des paramètres fixés
pour cette étude (haut) et des entrées que nous faisons varier (gauche) pour le calcul
de l’OLR.

GAME OLR

SST
Profil T° : ERAI-I (0–45 km) + AFGL (45–120 km)

Profil H"O : ERAI-I (0–45 km) + AFGL (45–120 km)

Profil O$ : AFGL (45–120 km)

Nuages

FIGURE 2.9 : Schéma fonctionnel de GAME pour le calcul de l’OLR.
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2.3.2 ERA-Interim : réanalyses du centre européen pour définir
l’atmosphère dans GAME

Les données de température de surface et de profils atmosphériques de tem-
pérature et d’humidité que nous utilisons dans GAME sont issues des réanalyses
ERA-Interim (DEE et al., 2011). La figure 2.10 donne un exemple de données issues
de ERA-Interim : il s’agit de la SST en moyenne sur l’année 2008 que nous utilisons
comme entrée dans le code de transfert radiatif GAME (sect. 2.3.1).

Le produit de réanalyses ERA-Interim est fourni par le Centre Européen de Pré-
vision Météorologique à Moyen Terme (CEPMMT – ECMWF en anglais pour Eu-
ropean Centre for Medium-Range Weather Forecasts), une organisation intergouverne-
mentale soutenue par dix-huit Etats membres européens. Ce produit couvre la pé-
riode de 1979 à aujourd’hui.

Qu’est-ce que les réanalyses? Les réanalyses sont des données produites à partir
de la combinaison d’un modèle de prévisions météorologiques et d’observations.
Durant un cycle d’assimilation de données, des observations de diverses sources et
régions du globe sont intégrées dans un modèle de prévision numérique du temps.
Ce dernier, basé sur des équations physiques, va produire, à partir des observa-
tions dont il dispose, les données de diverses variables cohérentes sur toute sa
grille de calculs au temps initial. Cela permet d’avoir un portrait global du sys-
tème Terre contenant des données d’observations complétées par d’autres don-
nées qu’on appelle les analyses. Les analyses météorologiques sont produites de-
puis plusieurs décennies et certains centres ont décidé de revoir leurs archives afin
d’homogénéiser les divers produits d’analyses qui n’ont cessé d’être modifiés au fil
des années (la résolution par exemple). Ces nouvelles données, appelées réanalyses
météorologiques, permettent d’obtenir un portrait exhaustif de l’état du système ter-
restre sur près de 40 ans.
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FIGURE 2.10 : Température de surface des océans (SST en anglais pour Sea Surface Tempera-
ture) en moyenne annuelle (2008). Données issues des réanalyses ERA-Interim 0,75◦×0,75◦

en moyennes mensuelles.
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2.4 Représentation des nuages dans les modèles de cli-
mat

Nous présentons ici brièvement le modèle de circulation générale atmosphé-
rique (AGCM en anglais pour Atmospheric General Circulation Model) utilisé dans
cette thèse (sect 2.4.1), dont nous cherchons à tester le réalisme de la représentation
des nuages en comparant nos résultats issus des observations par lidar à ceux déri-
vés des simulations du modèle par l’intermédiaire d’un simulateur lidar (sect 2.4.2).

2.4.1 LMDZ : modèle de circulation générale atmosphérique du
LMD

LMDZ est le nom donné au modèle de circulation générale atmosphérique dé-
veloppé depuis les années 70 au Laboratoire de Météorologie Dynamique (LMD).
Il s’agit d’un modèle numérique qui résout les équations primitives de la méca-
nique des fluides (version simplifiée des équations de Navier-Stokes) et de la ther-
modynamique des fluides et simule le transfert radiatif sur une planète discrétisée
(fig. 2.11). Le « Z » de son nom, pour « Zoom », se réfère à la capacité de raffine-
ment du maillage du modèle. Il s’agit de la composante atmosphérique du modèle
« intégré » de climat de l’Institut Pierre-Simon Laplace (IPSL) dans lequel LMDZ
est couplé aux autres composantes du système climatique : surfaces continentales
(ORCHIDEE), hydrosphère et cryosphère (NEMO), ...

Maille

FIGURE 2.11 : Représentation schématique d’un modèle de circulation générale atmosphé-
rique. CC© L. Fairhead.
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La dernière version actuellement disponible est LMDZ5B (HOURDIN et al.,
2013). Dans cette thèse, nous utilisons les sorties d’une nouvelle version en cours
de développement : LMDZ6. Le nombre de points de grille fixé pour cette étude est
de 143 en latitude et 144 en longitude, ce qui donne une taille de maille en lat.× lon.
de 1,27◦×2,5◦.

Pour tester et comparer les différents modèles de circulation générale atmosphé-
rique développés à travers le monde, il est courant d’effectuer des simulations sans
les coupler aux autres composantes du système climatique afin d’estimer les er-
reurs liées uniquement à la composante atmosphérique des modèles intégrés. C’est
notamment l’objectif du AMIP (Atmospheric Model Intercomparison Project ; GATES,
1992). Dans ce projet, les simulations effectuées sont forcées par les températures
issues des observations. Les simulations de LMDZ6 dont nous disposons sont deux
simulations de type AMIP :

— une simulation « AMIP » sur la période 2008–2014, que nous utilisons comme
représentation du climat actuel.

— une simulation « AMIP+4K » sur la période 2006–2012, qui correspond à une
simulation « AMIP » mais dont la température de surface est augmentée d’une
quantité représentant le réchauffement climatique simulé par les simulations
des modèles intégrés. Pour les océans, la SST est alors forcée aux valeurs ob-
servées auxquelles sont ajoutées 4 K de manière presque uniforme dans toutes
les régions. Nous utilisons cette simulation comme représentation du climat
futur.

2.4.2 COSP : outil pour simuler un lidar spatial dans un modèle
de circulation générale

Afin de tester le réalisme des représentations des nuages dans les modèles,
une méthode consiste à utiliser des simulateurs d’instruments spatiaux qui repro-
duisent des observations synthétiques qui auraient été mesurées par des instru-
ments existants en orbite autour de la planète virtuelle. En appliquant sur ces « don-
nées » synthétiques les mêmes algorithmes que ceux utilisés sur les observations
réelles pour estimer certaines variables nuageuses, les champs issus des simulateurs
d’observables sont directement comparables aux observations.

La communauté CFMIP (Cloud Feedback Model Intercomparison Project) a déve-
loppé un ensemble de simulateurs d’instruments satellites qui peut être intégré
dans les modèles dont LMDZ : COSP (CFMIP Observation Simulator Package ; BODAS-
SALCEDO et al., 2011). Il contient notamment un simulateur du lidar spatial CALIOP
(CHEPFER et al., 2008 ; CESANA et CHEPFER, 2012 ; GUZMAN et al., 2017).

L’instrument spatial simulé n’orbite pas « réellement » autour de la planète vir-
tuelle. Contrairement aux observations réelles, celles simulées par COSP peuvent
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en effet être faites simultanément sur tous les points du globe à chaque pas de
temps. Les dimensions des nuages étant généralement bien plus petites que celles
des mailles du modèle, il est en revanche nécessaire de générer de façon aléatoire
des profils atmosphériques synthétiques sous-mailles pour approcher les échelles
spatiales d’un profil atmosphérique observé par lidar. COSP utilise pour cela SCOPS
(Subgrid Cloud Overlap Profile Sampler ; KLEIN et JAKOB, 1999 ; WEBB et al., 2001) dont
l’algorithme réparti les fractions nuageuses de chaque niveau atmosphérique dans
les différentes sous-colonnes atmosphériques.
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Dans ce chapitre, nous cherchons à estimer l’effet radiatif infrarouge des nuages
à partir des observations par lidar. Pour cela, nous proposons d’utiliser la séparation
des nuages opaques et fins et l’altitude d’opacité dans les nuages opaques Z |Opaque
obtenues par mesure lidar, pour déterminer les températures radiatives des nuages
opaques et fins (sect. 3.1). Nous cherchons ensuite à relier ces températures radia-
tives linéairement à l’OLR (sect. 3.2) afin d’en déduire une expression simple du
CRE LW et évaluons les contributions relatives des nuages opaques et des nuages
fins (sect. 3.3). Enfin, nous discutons les limites de cette approche (sect. 3.4).

3.1 Températures radiatives des nuages opaques et fins

Afin de montrer qu’il est possible, à partir des observations par lidar, d’estimer
l’OLR, nous montrons tout d’abord que la température radiative d’un nuage peut
être obtenue à partir de mesures lidar (sect. 3.1.1). Nous présentons ensuite les dis-
tributions de ces températures radiatives de nuages dérivées de mesures par lidar,
au-dessus des moyennes latitudes et des tropiques (sect. 3.1.2).

3.1.1 Définition

Théorie

La température radiative d’un nuage correspond à la température radiative
équivalente du nuage T |rad telle que le flux infrarouge montant émis par un nuage
d’émissivité ε| soit, au sommet du nuage, F ↑LW |Cloud(Cloud Top) = ε|σ(T

|
rad)

4, avec σ la
constante de Stefan–Boltzmann.

Si l’on considère un nuage uniforme optiquement, d’épaisseur optique infra-
rouge δLW |Cloud, et en supposant que la température croît linéairement du sommet à
la base du nuage, alors le flux infrarouge émis par le nuage au sommet du nuage
F
↑LW |
Cloud(Cloud Top) peut être calculé à partir de l’équation du transfert radiatif (voir

annexe C.1). On peut ensuite déduire la température radiative du nuage T |rad en ré-
solvant l’équation :

F
↑LW |
Cloud(Cloud Top) = ε|σ(T

|
rad)

4 = (1− e−δ
LW |
Cloud)σ(T

|
rad)

4 (3.1)

Prenons, par exemple, un nuage uniforme optiquement, dont la température de
la base T |Base est à 260 K et celle du sommet T |Top à 250 K. Nous montrons sur la figure
3.1 la température radiative de ce nuage T |rad déduite de l’équation du transfert ra-
diatif (vert) en fonction de l’épaisseur optique infrarouge du nuage δLW |Cloud. À mesure
que δLW |Cloud augmente, le flux émis par les couches les plus basses du nuage a moins
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FIGURE 3.1 : Comparaison entre la température radiative d’un nuage déduite de l’équation
du transfert radiatif T |rad (vert) et les estimations de celle-ci, définies à partir de grandeur
pouvant être mesurées par lidar, pour un nuage fin T |Thin (bleu) et pour un nuage opaque
T
|
Opaque (rouge), selon l’épaisseur optique du nuage. Selon la valeur de l’épaisseur optique

du nuage à partir de laquelle le signal lidar s’atténue totalement (entre 1,5 et 2,5), la tem-
pérature T |

Z
|
Opaque

peut se trouver entre une valeur minimale (trait noir plein) et une valeur

maximale (trait noir pointillé). Ceci entraîne que T |Opaque peut se trouver entre une valeur
minimale (trait rouge plein) et une valeur maximale (trait rouge pointillé).

de chance d’atteindre le sommet du nuage sans être absorbé. Le flux s’échappant
au sommet du nuage provient alors principalement des couches supérieures. C’est
pourquoi T |rad se trouve de plus en plus proche du sommet du nuage ; par consé-
quent, sa valeur diminue.

Estimation de T |rad à partir de mesures lidar

Nous allons maintenant définir deux approximations de T
|
rad, une pour les

nuages opaques et une autre pour les nuages fins, en fonction de grandeurs nua-
geuses pouvant être obtenues de mesures par lidar et de réanalyses.

Un nuage opaque (fig. 2.5, droite) empêche le flux infrarouge provenant de sous
le nuage de passer au travers. Ainsi, les couches atmosphériques situées sous le
niveau Z

|
Opaque ont peu d’influence sur OLR|Opaque au-dessus d’un nuage opaque.

Ici, nous postulons que OLR
|
Opaque est principalement piloté par la température
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radiative du nuage opaque T |Opaque, définie simplement selon :

T
|
Opaque =

T
|
Top + T

|
Z
|
Opaque

2
(3.2)

où T |Top est la température au sommet du nuage et T |
Z
|
Opaque

la température à l’altitude

Z
|
Opaque (sect. 2.1.2).

Un nuage fin (fig. 2.5, gauche) est optiquement semi-transparent et laisse tra-
verser une partie du flux infrarouge provenant des couches atmosphériques et de la
surface sous le nuage. Dans ce cas,OLR|Thin au-dessus d’un nuage fin dépend, d’une
part, de la température et de l’émissivité de la surface et des profils atmosphériques
de température et d’humidité et, d’autre part, de l’émissivité du nuage ε|Thin et de
la température radiative du nuage fin T

|
Thin, définie simplement selon :

T
|
Thin =

T
|
Top + T

|
Base

2
(3.3)

où T |Top et T |Base sont les températures au sommet et à la base du nuage (sect. 2.1.2).

Sur la figure 3.1, les comparaisons entre la température radiative d’un nuage
déduite de l’équation du transfert radiatif T |rad (vert) et les estimations de celle-ci,
définies à partir de grandeurs pouvant être mesurées par lidar, pour un nuage fin
T
|
Thin (bleu) et pour un nuage opaque T |Opaque (rouge) montrent une bonne corres-

pondance. Les nuages sont déclarés opaques (partie orange) s’ils présentent une
altitude d’opacité Z |Opaque, ce qui est le cas dès lors que δLW |Cloud est supérieure à une
limite située entre 1,5 et 2,5. En effet, Z |Opaque correspond au niveau auquel la profon-
deur optique infrarouge depuis le sommet du nuage δLW | est située entre 1,5 et 2,5

(sect. 2.1.2). Selon la limite réelle à laquelle Z |Opaque apparaît, son altitude sera plus
ou moins élevée et la température à cette altitude T |

Z
|
Opaque

plus ou moins basse (zone

noire). En fonction de cette plage de températures, on obtient, à partir de l’équa-
tion (3.2), une plage de température pour T |Opaque (zone rouge). En-dessous de cette
limite, les nuages sont déclarés fins (partie bleue). Les nuages avec une épaisseur
optique comprise entre 1,5 et 2,5 (partie grise) peuvent être opaques ou fins suivant
la limite.

Une étude de sensibilité montrent que la position verticale relative dans le nuage
de T |rad ne dépend pas tellement des températures du sommet et de la base du nuage.
En d’autres termes, avec d’autres paires de températures T |Top et T |Base, nous obte-
nons à peu près la même figure que la figure 3.1 avec simplement les valeurs en
ordonnées qui diffèrent. Ceci signifie que la différence entre T |rad et T |Thin ou entre
T
|
rad et T |Opaque augmente à mesure que la différence entre T |Top et T |Base augmente.

En réalité, l’erreur faite par l’utilisation de T
|
Thin et T |Opaque comme estimation de
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T
|
rad dépend aussi d’autres propriétés du nuage, telles que les inhomogénéités dans

le nuage et les propriétés microphysiques des particules qui le composent. Cepen-
dant, ce calcul théorique simple permet d’affirmer que T |Thin et T |Opaque, telles que
nous les avons définies ci-dessus, sont de bonnes estimations de la température
radiative des nuages fins et opaques. L’erreur est inférieure à 2 K pour un nuage
fin avec une différence de 10 K entre sa base et son sommet (fig. 3.1 ; zone bleue) et
est inférieure à 1 K pour un nuage opaque avec une épaisseur optique infrarouge
supérieure à 4 et une différence de 10 K entre sa base et son sommet (fig. 3.1 ; zone
orange).

3.1.2 Observations lidar

Pour chaque colonne atmosphérique sondée par le lidar CALIOP, nous dérivons
T
|
Opaque de T |Top et T |

Z
|
Opaque

(sect. 2.1.2) en appliquant l’équation (3.2), et dérivons T |Thin

de T |Top et T |Base (sect. 2.1.2) en appliquant l’équation (3.3). Puis, nous calculons les
fonctions de densité de probabilité (PDF en anglais pour Probability Density Function)
de T |Opaque parmi les nuages opaques et de T |Thin parmi les nuages fins dans trois
régions différentes :

— la région d’ascendance tropicale entre ±30◦ de latitude avec des vitesses verti-
cales à 500 hPa négatives (ω500 < 0 hPa jour−1) ;

— la région de subsidence tropicale entre ±30◦ de latitude avec des vitesses verti-
cales à 500 hPa positives (ω500 > 0 hPa jour−1) ;

— et la région des moyennes latitudes (nord et sud) entre 65◦ S et 30◦ S et entre 30◦ N
et 65◦ N considérées comme une seule région.

Pour calculer la PDF sur une région, p. ex. la PDF de T
|
Opaque parmi les nuages

opaques, nous calculons d’abord, pour chaque boîte de 2◦×2◦ de la région, la PDF
de T |Opaque parmi toutes les colonnes atmosphériques sondées par le lidar accumu-
lées dans la boîte pendant la période 2008–2015. Puis nous calculons la moyenne des
PDF des boîtes de la région, pondérée par : 1) la couverture de nuages opaques dans
chaque boîte et 2) la surface de chaque boîte, pour tenir compte des différences de
surface des boîtes selon les latitudes.

La figure 3.2a montre la distribution des T |Opaque parmi les nuages opaques.
Dans la région de subsidence tropicale (vert), 71 % des T |Opaque se trouvent entre 0 ◦C

et 25 ◦C avec un maximum situé à 15 ◦C. Parce qu’ils sont chauds, ces nuages n’af-
fectent pas fortement l’OLR, en comparaison de l’OLR en conditions de ciel clair. Ils
s’agit des nuages de la couche limite marine (MBL en anglais pour Marine Boundary
Layer) sous les branches subsidentes de la cellule de Hadley. Dans la région d’as-
cendance tropicale (rouge), la PDF des T |Opaque présente une distribution bi-modale,
avec peu de nuages chauds entre 0 ◦C et 25 ◦C (21 %) et la plupart des températures
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FIGURE 3.2 : Distributions des propriétés nuageuses observées par lidar : (a) T |Opaque parmi

les nuages opaques, (b) Z |Opaque parmi les nuages opaques, (c) T |Thin parmi les nuages fins

et (d) ε|Thin parmi les nuages fins. Distributions données pour trois régions : la région d’as-
cendance tropicale ([30◦ S – 30◦ N] où ω500 > 0 hPa jour−1 ; rouge), la région de subsidence
tropicale ([30◦ S – 30◦ N] où ω500 < 0 hPa jour−1 ; vert) et la région des moyennes latitudes
([30◦ – 65◦] ; violet). Ces 3 régions représentent respectivement 22 %, 35 % et 43 % de leurs
surfaces conjointes. Seules les données de nuit au-dessus des océans non-glacés pour la
période 2008–2015 sont considérées.

s’étalant de 0 ◦C à−80 ◦C (79 %). Les nuages opaques de cette région ont donc un im-
pact local sur l’OLR très important puisque leur température radiative est jusqu’à
100 K plus froide que la température de surface. Cependant, la région d’ascendance
tropicale ne représente seulement que 1/5 de la surface océanique comprise entre
65◦ S et 65◦ N, ce qui rend son impact à l’échelle globale moins frappant. Aux
moyennes latitudes (violet), les T |Opaque sont, sans surprise, situées à des tempéra-
tures moins extrêmes que dans les régions tropicales avec des valeurs comprises
entre 20 ◦C et −60 ◦C et sont assez uniformément distribuées entre 10 ◦C et −30 ◦C.
Les nuages opaques de cette région ont donc un effet local moyen sur l’OLR, mais
les moyennes latitudes représentent une vaste zone (43 % des surfaces océaniques
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situées entre 65◦ S – 65◦ N) et la couverture des nuages opaques dans ces régions est
importante (fig. 2.6a). Ils jouent donc certainement un rôle important sur le CRE à
l’échelle globale.

La température radiative d’un nuage opaque T |Opaque est fondée sur la nouvelle
grandeur clé du lidar : Z |Opaque (éq. (3.2)). La figure 3.2b permet de remarquer que,
dans toutes les régions, les Z |Opaque sont principalement dans les nuages de couche
limite, à environ 1 km d’altitude. Ceci est particulièrement le cas dans les régions
de subsidence. Une part non négligeable de Z |Opaque est entre 2 km et 8 km dans les
tempêtes des moyennes latitudes. Dans la région d’ascendance tropicale, la PDF est
tri-modale, avec un premier pic autour de 1 km, un deuxième vers 5 km et un troi-
sième proche de 12 km. Ceci suggère la présence de nuages opaques dans la couche
limite et à très hautes altitudes dans la convection profonde, pour les premier et
troisième modes. Le deuxième mode pourrait être dû à des nuages de convection
profonde en cours de développement. Puisque T |Opaque dépend également de Z |Top,
les distributions de la distance séparant Z |Top de Z |Opaque parmi les nuages opaques
sont données en annexe C.2 (fig. C.1a).

Identique à la figure 3.2a mais considérée pour les nuages fins, la figure 3.2c
montre également, dans la région de subsidence tropicale, une large majorité de
T
|
Thin au-dessus de 0 ◦C (65 %). Des températures T |Thin plus froides que −40 ◦C sont

plus fréquentes que pour T |Opaque, ce qui suppose la présence de cirrus optiquement
fins à de hautes altitudes résultant du détraînement des nuages d’enclume générés
dans les régions de convections adjacentes. Dans la région d’ascendance tropicale,
le mode « chaud » de la distribution bi-modale des T |Thin est plus important et plus
chaud que celui des T |Opaque. Le mode principal des T |Thin aux moyennes latitudes
est également plus chaud que celui des T |Opaque. Des températures radiatives plus
chaudes entraînent un effet radiatif plus faible. Cela renforce l’importance du rôle
joué par les nuages opaques comparé à celui des nuages fins dans le CRE total.
Les distributions de la distance séparant Z |Top de Z |Base parmi les nuages fins sont
données en annexe C.2 (fig. C.1b).

L’impact radiatif des nuages fins dépend également de l’émissivité de ces
nuages ε|Thin parmi les nuages fins (fig. 3.2d). Pour toutes les régions, le maximum
se situe autour de 0,25. Les émissivités des nuages fins sont donc généralement
assez faibles. Étant donné que plus l’émissivité d’un nuage est faible, plus l’impact
sur l’OLR est faible, ces résultats indiquent, une fois encore, que le rôle joué par les
nuages fins dans le CRE total doit être significativement plus petit que celui des
nuages opaques.
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3.2 Flux infrarouge au sommet de l’atmosphère

Dans cette section, nous exprimons l’OLR en fonction de propriétés nuageuses
(T |Opaque, T

|
Thin et ε|Thin) dérivées d’observations par lidar (sect. 3.2.1). Nous véri-

fions ensuite la validité de cette relation à l’échelle d’une empreinte au sol de 20 km

en instantané à l’aide d’observations colocalisées du lidar CALIOP et du radio-
mètre CERES (sect. 3.2.2) et à l’échelle de boîtes de 2◦×2◦ en moyenne mensuelle
(sect. 3.2.3).

3.2.1 Relation linéaire entre l’OLR et les observations par lidar
déduite de simulations de transfert radiatif 1D

Le but de cette sous-section est de relier (1) OLR|Opaque au-dessus d’une colonne
atmosphérique contenant un nuage opaque et sa température radiative T |Opaque et (2)
OLR

|
Thin au-dessus d’une colonne atmosphérique contenant un nuage fin, sa tem-

pérature radiative T |Thin et son émissivité ε|Thin.

Au-dessus d’un nuage opaque

Par calculs de transfert radiatif direct, nous estimons la valeur de OLR|Opaque
pour plusieurs conditions atmosphériques et pour un nuage opaque à différentes
altitudes avec diverses extensions verticales. Le nuage opaque est représenté par
une couche nuageuse d’émissivité 1 à l’altitude Z

|
Opaque surmontée d’une couche

nuageuse d’extension verticale variable mais d’épaisseur optique visible égale à
3,2, ce qui correspond à une émissivité de 0,8. La figure 3.3a montre par des
points les valeurs obtenues pour OLR|Opaque en fonction de T |Opaque dans des condi-
tions atmosphériques tropicales. On remarque que les points s’alignent parfaite-
ment (R = 0, 9994). Une régression linéaire (trait plein) dans cette région donne :
OLR

|(LID)
Opaque = 2, 1T

|
Opaque−331. Le même exercice effectué sur d’autres régions donne

des résultats très similaires (Tableau 3.1). Nous retenons pour l’ensemble du globe
l’unique équation suivante :

OLR
|(LID)
Opaque = 2, 0T

|
Opaque − 310 (3.4)

Ainsi, lorsque T
|
Opaque chute de 1 K (p. ex. si le nuage opaque s’élève), alors

l’OLR décroît de 2 W m−2. Cette relation linéaire a initialement été trouvée par
RAMANATHAN (1977). La pente que nous obtenons est cohérente avec une étude
antérieure ayant trouvé la valeur 2,24 W m−2/K (WANG et al., 2002) en utilisant le
modèle de transfert radiatif de FU et LIOU (1992, 1993) et les analyses de KIEHL
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FIGURE 3.3 : Relation entre l’OLR et la température radiative du nuage à partir de cal-
culs de transfert radiatif : (a) au-dessus d’une colonne atmosphérique contenant un nuage
opaque et (b) au-dessus d’une colonne atmosphérique contenant un nuage fin. Les résultats
issus des calculs de transfert radiatif direct sont indiqués par des points. Les traits pleins
représentent les relations linéaires déduites de la régression sur les points dans le cas des
nuages opaques et appliquée au cas des nuages fins selon l’équation (3.5). Pour une valeur
fixe de l’émissivité du nuage (couleur des points ; 1 [violet] pour les nuages opaques et 0,1
[rouge], 0,3 [bleu], 0,5 [vert], 0,7 [gris] pour les nuages fins), la relation linéaire ne dépend
pas de l’altitude du nuage (intensité de la couleur du point ; 0 km [foncé] – 16 km [clair])
ou de l’épaisseur géométrique (taille des points ; 1 km [petit] – 5 km [grand]). Les résultats
montrés sont ceux obtenus pour les variables atmosphériques moyennes de l’année 2008
dans la région tropicale [30◦ S – 30◦ N] issues des réanalyses ERA-Interim.

Région Pente (W m−2/K) Ordonnée à
l’origine (W m−2) R

Polaire Nord 1,86 −285 0,9995
Moyennes latitudes Nord 1,97 −310 0,9996

Tropiques 2,06 −331 0,9994
Moyennes latitudes Sud 1,98 −314 0,9995

Polaire Sud 1,87 −287 0,9994
Tropiques convection

(ω500 < −50 hPa jour−1) 1,95 −306 0,9992

Tropiques subsidence
(ω500 >20 hPa jour−1) 2,14 −350 0,9990

TABLE 3.1: Coefficients des régressions linéaires sur les simulations deOLR|Opaque en fonc-

tion de T |Opaque pour différentes régions.
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(1994). Les régressions linéaires effectuées sur d’autres régions avec des conditions
atmosphériques différentes nous donnent des coefficients similaires. Ceci signifie
que, malgré les importantes différences dans les profils atmosphériques de tempé-
rature et d’humidité, OLR|(LID)

Opaque dépend essentiellement de T |Opaque. Ce remarquable
résultat démontre qu’il est possible de dériver de mesures lidar embarqué sur sa-
tellite, une propriété nuageuse qui pilote l’OLR. La figure 3.3a montre également
l’émission du corps noir (trait en pointillé). Les différences entre l’OLR calculé et
l’émission du corps noir représentent l’extinction des couches atmosphériques si-
tuées au-dessus du nuage.

Au-dessus d’un nuage fin

On considère maintenant une colonne atmosphérique contenant un nuage fin.
On peut voir OLR|Thin comme la somme de deux parties (fig. 2.5, gauche). La pre-
mière partie provenant du flux infrarouge émis par le nuage peut être exprimée
de la même manière que l’équation (3.4) en utilisant T |Thin au lieu de T |Opaque, et en
pondérant par l’émissivité du nuage fin ε

|
Thin. La seconde partie est égale à l’OLR

au-dessus d’une colonne atmosphérique en ciel clair OLR|Clear (la même colonne at-
mosphérique à laquelle on retire le nuage) multiplié par la transmittance du nuage
(1− ε|Thin) :

OLR
|(LID)
Thin = ε

|
Thin(2, 0T

|
Thin − 310) + (1− ε|Thin)OLR

|
Clear (3.5)

Nous avons évalué OLR|Thin à partir de calculs de transfert radiatif direct pour
diverses atmosphères contenant un nuage fin (représenté par une couche nuageuse
optiquement uniforme d’émissivité ε|Thin) placé à différentes altitudes, avec diverses
extensions verticales et pour plusieurs valeurs d’émissivité. La figure 3.3b montre
par des points les valeurs obtenues pour OLR|Thin en fonction de T |Thin pour quatre
valeurs de ε|Thin dans des conditions atmosphériques tropicales. Nous comparons
ces résultats avec l’expression linéaire de l’équation (3.5) (traits pleins) où OLR

|
Clear

est obtenu en calculant l’OLR au-dessus de la même colonne atmosphérique dans
laquelle nuage fin a été retiré. Cette expression linéaire correspond assez bien aux
différentes simulations. Il doit cependant être noté que cette formulation simple
semble surestimer OLR|Thin (jusqu’à 10 W m−2) pour de nombreux cas. Les possibles
raisons de cette surestimation sont discutées dans la section 3.4.
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3.2.2 Évaluation de la relation linéaire à partir d’observations
instantanées à l’échelle d’une empreinte CERES

Nous évaluons maintenant la robustesse des expressions de l’OLR (éq. (3.4)
et (3.5)) à la résolution d’une empreinte au sol de CERES (≈ 20 km). Nous utili-
sons pour cela les observations colocalisées de CERES et de CALIOP (sect. 2.2.2).
Étant donné que la taille des empreintes CERES est bien plus grande que celle des
empreintes de CALIOP (fig. 2.7), nous recherchons les cas où nous pouvons sup-
poser que toute l’empreinte CERES est recouverte par un nuage fin ou un nuage
opaque, afin de pouvoir évaluer les expressions de OLR�(LID)

Opaque et OLR�(LID)
Thin . Nous

ne considérons alors que les empreintes CERES pour lesquelles 100 % des profils
lidar colocalisés sont déclarés « Thin cloud single column » ou « Opaque cloud single
column » (sect. 2.1.2). Des observations CALIOP, nous dérivons alors les grandeurs
nuageuses T�Opaque, T

�
Thin et ε�Thin à l’échelle d’une empreinte CERES, que nous ob-

tenons en moyennant respectivement les valeurs de T |Opaque, T
|
Thin et ε|Thin tombant

dans l’empreinte de CERES. Enfin, nous appliquons les équations (3.4) et (3.5) en
utilisant T�Opaque, T

�
Thin et ε�Thin ainsi que l’estimation de l’OLR en l’absence de nuage

OLR�Clear fournie par le produit C3M (sect. 2.2.2).

La figure 3.4a compare les OLR�(CERES)
Opaque mesurées par CERES au-dessus d’em-

preintes CERES entièrement recouvertes par un nuage opaque, avec les OLR�(LID)
Opaque

calculées à partir de T�Opaque en utilisant l’expression linéaire (3.4). Nous remarquons
une très forte corrélation entre l’OLR mesuré et celui dérivé d’observations par
lidar (R = 0, 95). Cela confirme que l’OLR au-dessus d’un nuage opaque dépend
linéairement de T�Opaque. La surveillance de T |Opaque sur le long terme devrait donc
fournir des informations importantes pour la compréhension des mécanismes de
rétroactions nuageuses infrarouges. De plus, parce que la relation est linéaire, les
différentielles présentes dans les expressions mathématiques représentant les rétro-
actions sont simplifiées, ce qui permettra de construire un cadre de travail utile pour
l’étude des rétroactions nuageuses infrarouges avec des simulations de modèles de
climat.

La figure 3.4b est identique à la figure 3.4a mais en prenant en compte unique-
ment les empreintes CERES entièrement recouvertes par un nuage fin. OLR�(LID)

Thin

est calculé à partir de T�Thin, ε�Thin etOLR�Clear en utilisant l’équation (3.5).OLR�(LID)
Thin

comparé à celui observé (OLR�(CERES)
Thin ) montre également une bonne corrélation

(R = 0, 89), mais la regression diffère légèrement de la droite identité. Les possibles
raisons de ces désaccords entreOLR�(CERES)

Thin observé etOLR�(LID)
Thin calculé sont dis-

cutées dans la section 3.4. Les mêmes résultats représentés en fonction de T�Thin
et ε�Thin pour une valeur fixe de OLR�Clear sont données en annexe C.3 (fig. C.2),
dans le but de montrer les effets de ces deux propriétés nuageuses sur la valeur de
OLR

�(CERES)
Thin .
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À titre d’exemple, la figure 3.4 montre les résultats obtenus avec les observations
du mois de janvier 2008. La même évaluation effectuée à partir des observations du
mois de juillet 2008 (non montrée) donne des résultats similaires, avec R = 0, 96

pour les nuages opaques et R = 0, 90 pour les nuages fins.

3.2.3 Évaluation de la relation linéaire à partir d’observations en
moyennes mensuelles à l’échelle d’une boîte de 2◦×2◦

Afin d’évaluer la robustesse des expressions de l’OLR (éq. (3.4) et (3.5)) à
l’échelle d’une boîte de 2◦×2◦ en moyenne mensuelle — échelle spatio-temporelle
couramment utilisée pour les sorties des modèles numériques du climat —, nous
calculons tout d’abord l’OLR total par boîte de 2◦×2◦ en moyenne mensuelle selon :

OLR
�(LID)
Total = C�

ClearOLR
�
Clear + C�

OpaqueOLR
�(LID)
Opaque + C�

ThinOLR
�(LID)
Thin (3.6)

où C�
Clear, C

�
Opaque et C�

Thin sont les couvertures en moyennes mensuelles (fig. 2.5
et 2.6) — rapport entre le nombre de colonnes atmosphériques d’un type spécifique
divisé par le nombre total de colonnes atmosphériques sondées dans une boîte de
2◦×2◦ pendant un mois. OLR�(LID)

Opaque est calculé en utilisant T�
Opaque dans l’équation

FIGURE 3.4 : Comparaison entre l’OLR observé et celui dérivé d’observations par lidar à
l’échelle d’une empreinte au sol de CERES : (a) au-dessus d’un nuage opaque et (b) au-
dessus d’un nuage fin. Les résultats sont obtenus à partir d’observations colocalisées entre
CERES (ordonnées) et CALIOP (abscisses).OLR�(LID)

Opaque etOLR�(LID)
Thin sont calculés à partir

des équations (3.4) et (3.5). Seules les données de nuit au-dessus des océans non-glacés
pour le mois de janvier 2008 sont considérées.
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(3.4) et OLR�(LID)
Thin est calculé en utilisant T�

Thin, ε�Thin et OLR�
Clear dans l’équation

(3.5). T�
Opaque, T

�
Thin et ε�Thin sont obtenus en moyennant respectivement les valeurs de

T
|
Opaque, T

|
Thin et ε|Thin tombant dans une boîte de 2◦×2◦ pendant un mois. OLR�

Clear,
utilisé dans les équations (3.5) et (3.6), provient du produit C3M (sect. 2.2.2). Nous
évaluons alors OLR�(LID)

Total dérivé d’observations par lidar par comparaison avec
OLR

�(CERES)
Total issu des mesures CERES effectuées au-dessus de la trace de CALIPSO

moyennées sur des boîtes de 2◦×2◦.

La figure 3.5 montre les résultats de la comparaison entreOLR�(LID)
Total (fig. 3.5a) et

OLR
�(CERES)
Total (fig. 3.5b) sur la période 2008–2010. La représentation 2D pour l’année

2008 est donnée en annexe C.4 (fig. C.3). Notons la remarquable correspondance
entre les distributions géographiques d’OLR de ces deux figures. La différence
entre OLR�(LID)

Total et OLR�(CERES)
Total est représentée sur la figure 3.5c. La différence

en moyenne globale est de −0,1 W m−2, indiquant que OLR�(LID)
Total sous-estime très

légèrement OLR�(CERES)
Total . Les différences en moyennes zonales (non montrées) ne

dépassent jamais 5 W m−2 et sont généralement inférieures à 2 W m−2. Localement,
remarquons un manque d’OLR au-dessus de la « warm pool », de l’ITCZ et des ré-
gions de stratocumulus à l’est des océans (jusqu’à 6–8 W m−2) et un excès d’OLR
au-delà de 50◦ N ou 40◦ S (jusqu’à 4–6 W m−2). Étant donné que le produit C3M ne
s’étend pas au-delà d’avril 2011, mais que nous souhaitons utiliser ce modèle simple
sur de longues séries temporelles d’observations, nous remplaçons OLR�

Clear fourni
par le produit C3M par OLR�

Clear fourni par le produit CERES-EBAF dans la suite
de cette étude. Les comparaisons entre l’OLR observé et celui calculé en utilisant
OLR�

Clear provenant de CERES-EBAF sont données en annexe C.5 (fig. C.4). L’utili-
sation de OLR�

Clear provenant de CERES-EBAF augmente OLR�(LID)
Total de 0,6 W m−2

en moyenne globale. Les raisons de cette augmentation sont discutées dans la sec-
tion 3.4.

3.3 Contributions des nuages opaques et fins à l’effet
radiatif des nuages

Dans la section précédente, nous avons trouvé une relation linéaire forte entre
OLROpaque et TOpaque à différentes échelles spatio-temporelles. La relation trouvée
pour OLRThin, bien que relativement simple, dépend de TThin mais également de
εThin et s’accorde moins avec les observations que dans le cas des nuages opaques.
Dans cette section, nous utilisons ces relations pour décomposer le CRE LW total en
contributions dues aux nuages opaques et aux nuages fins (sect. 3.3.1) et évaluons
les contributions relatives des nuages opaques et fins à l’échelle globale (sect. 3.3.2)
et dans les tropiques en fonction du régime dynamique (sect. 3.3.3).
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FIGURE 3.5 : Comparaison entre l’OLR observé et celui dérivé d’observations par lidar
à l’échelle d’une boîte de 2◦×2◦ en moyenne mensuelle : (a) dérivé des observations par
lidar et (b) mesuré par CERES-Aqua. (c) = (a) - (b). Seules les données de nuit au-dessus
des océans non-glacés pour la période 2008–2010 sont considérées.
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3.3.1 Décomposition de l’effet radiatif infrarouge des nuages en
contributions dues aux nuages opaques et fins

À partir de l’équation (3.6), nous sommes en mesure de décomposer l’effet ra-
diatif des nuages total au sommet de l’atmosphère, calculé à partir d’observations
par lidar, en ses contributions dues aux nuages opaques et fins :

CRE
�(LID)
Total = OLR�

Clear −OLR
�(LID)
Total (3.7)

= C�
Opaque(OLR

�
Clear −OLR

�(LID)
Opaque )︸ ︷︷ ︸

CRE
�(LID)
Opaque

+C�
Thin(OLR�

Clear −OLR
�(LID)
Thin )︸ ︷︷ ︸

CRE
�(LID)
Thin

(3.8)

Ainsi, en utilisant l’équation (3.4), on peut exprimer CRE�(LID)
Opaque en fonction de

C�
Opaque, T

�
Opaque et OLR�

Clear :

CRE
�(LID)
Opaque = C�

Opaque(OLR
�
Clear − 2, 0T�

Opaque + 310) (3.9)

De même, en utilisant l’équation (3.5), on peut exprimer CRE�(LID)
Thin en fonction

de C�
Thin, T�

Thin, ε�Thin et OLR�
Clear :

CRE
�(LID)
Thin = ε�ThinC

�
Thin(OLR�

Clear − 2, 0T�
Thin + 310) (3.10)

3.3.2 Moyennes globales

La figure 3.6 montre les propriétés nuageuses observées (C�
Opaque, T

�
Opaque, C

�
Thin,

T�
Thin et ε�Thin) en moyennes zonales. Dans les branches subsidentes de la cellule de

Hadley, autour de 20◦ S et 20◦ N, C�
Opaque est minimum (fig. 3.6a), T�

Opaque et T�
Thin

sont chaudes (fig. 3.6b, températures en ordonnées orientées vers le bas) et ε�Thin est
minimum. On ne s’attend donc pas à une très forte contribution des nuages de cette
région au CRE. En revanche, l’ITCZ correspond à un maximum local de couverture
de nuages opaques et fins, à des températures T�

Opaque et T�
Thin extrêmement froides

et à un maximum pour ε�Thin. Par conséquent, le CRE doit être très important dans
cette région. Remarquons qu’une inversion de la prédominance en terme de cou-
verture nuageuse et de température froide entre nuages opaques et fins apparaît
autour de 30◦ de latitude. Ceci suggère que la contribution des nuages fins au CRE
total est plus important dans la ceinture tropicale que dans le reste du globe. Ces
remarques ne devraient pas être très dépendantes de l’année d’observation choisie
puisque les variations interannuelles des 5 propriétés nuageuses (représentées par
les zones colorées sur la fig. 3.6) sont très faibles devant les différences zonales.
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FIGURE 3.6 : Observations en moyennes zonales de (a) C�
Opaque et C�

Thin, (b) T�
Opaque parmi

les nuages opaques et T�
Thin parmi les nuages fins et (c) ε�Thin parmi les nuages fins. Seules

les données de nuit au-dessus des océans non-glacés pour la période 2008–2015 sont consi-
dérées. Les zones colorées représentent les enveloppes (max à min) des variations interan-
nuelles.
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FIGURE 3.7 : (a) Décomposition du CRE total en contributions dues aux nuages opaques et
fins. (b) Idem en contributions relatives. Seules les données de nuit au-dessus des océans
non-glacés pour la période 2008–2015 sont considérées.

À partir de ces propriétés nuageuses utilisées dans les équations (3.9) et (3.10), la
figure 3.7 montre que la contribution des nuages opaques au CRE total est la plus
importante (73 %). Notons que les variations zonales du CRE

�(LID)
Opaque , et donc ap-

proximativement celles du CRE
�(LID)
Total (courbe noire), peuvent être expliquées par

les variations zonales de T�
Opaque et de C�

Opaque (fig. 3.6a,b). Par exemple, le maximum
absolu de CRE à 5◦ N (≈ 44 W m−2) est associé à une forte couverture et à des tem-
pératures froides des nuages opaques. Comme supposé plus haut, nous notons que
la contribution relative des nuages fins (CRE�(LID)

Thin /CRE�(LID)
Total , fig. 3.7b) la plus

importante se trouve dans les régions tropicales — approximativement deux fois
plus grande sous 30◦ (jusqu’à 40 %) qu’au-delà de ces latitudes.

La figure 3.8 montre cette même décomposition sur des cartes globales. La res-
semblance entre les distributions géographiques du CRE total (fig. 3.8a) et du CRE
dû aux nuages opaques seuls (fig. 3.8b) est bien visible, ce qui renforce l’importance
jouée par les nuages opaques dans le CRE total. Notons que le CRE dû aux nuages
fins seuls (fig. 3.8c) a d’assez fortes valeurs entre 20◦ S et 20◦ N dans l’océan Indien
et la partie ouest de l’océan Pacifique, particulièrement près de l’Indonésie, où C�

Thin

(fig. 2.6b) est maximale et T�
Thin minimale (non montré).
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=

+

FIGURE 3.8 : Cartes (a) du CRE total, (b) de la contribution des nuages opaques au CRE
et (c) de la contribution des nuages fins au CRE. Seules les données de nuit au-dessus des
océans non-glacés pour la période 2008–2015 sont considérées. Les moyennes globales sont
données entre parenthèses.
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Globalement, la prépondérance de CRE�(LID)
Opaque est évidente puisqu’il représente

près des 3/4 de CRE�(LID)
Total à l’échelle globale. Ainsi, la propriété nuageuse T�

Opaque

dérivée d’observations par lidar et linéairement liée à OLR�
Opaque doit être un

très bon candidat pour contraindre les rétroactions nuageuses infrarouges, étant
donné que la contribution des nuages fins au CRE�(LID)

Total n’est que de 27 %. Aussi,
puisque l’expression utilisée pour les nuages fins donne des résultats satisfaisants
pour CRE�(LID)

Thin , nous l’utilisons ultérieurement pour quantifier le rôle d’un chan-
gement de C�

Thin, T�
Thin ou ε�Thin sur les variations de CRE�(LID)

Thin .

3.3.3 Tropiques

La figure 3.9 montre la valeur moyenne des propriétés nuageuses en fonction
du régime dynamique dans les tropiques (la distribution de ces régimes, selon la vi-
tesse verticale à 500 hPa ω500, est donnée sur la figure 3.9h). Dans les régions d’ascen-
dances (ω500 < 0 hPa jour−1), C�

Opaque est fortement pilotée par la vitesse verticale des
vents ascendants (augmentation de 25 % à 45 % de 0 hPa jour−1 à −100 hPa jour−1),
alors que C�

Thin semble faiblement en dépendre, avec une couverture nuageuse pra-
tiquement constante autour de 40 %. Dans les régions de subsidences, C�

Opaque aug-
mente également lorsque la vitesse verticale des vents descendants s’accentue mais
avec de fortes variations d’un mois à l’autre (fig. 3.9a). De façon plus frappante,
T�
Opaque et T�

Thin (fig. 3.9b) varient linéairement avec ω500, avec une faible variabi-
lité d’un mois à l’autre. Elles décroissent d’environ 5 ◦C à −35 ◦C de 20 hPa jour−1 à
−100 hPa jour−1 et sont constantes autour de 5 ◦C entre 20 hPa jour−1 et 70 hPa jour−1.
Cela suppose que T�

Opaque et T�
Thin sont invariantes dans chaque régime dyna-

mique. Ces températures radiatives de nuages sont respectivement construites à
partir des températures aux altitudes Z |Opaque et Z |Top et celles aux altitudes Z |Base
et Z |Top (sect. 3.1.1). On peut voir sur les figures 3.9c et 3.9d que la décroissance
de T�

Opaque et de T�
Thin de 20 hPa jour−1 à −100 hPa jour−1 est due aux effets cumulés

d’une augmentation de l’altitude de la « base apparente du nuage » (Z�
Opaque pour

les nuages opaques et Z�
Thin pour les nuages fins) et d’une élongation de la distri-

bution verticale des nuages (Z�
Top − Z�

Opaque et Z�
Top − Z�

Base). La figure 3.9e donne
la distribution par régimes dynamiques de ε�Thin. Elle augmente de 0,31 à 0,42 entre
20 hPa jour−1 à −100 hPa jour−1 avec peu de variabilité intermensuelle et est autour
de 0,32 en moyenne dans les régions de subsidences.

Un point intéressant qui apparaît dans ces résultats est la très faible variabi-
lité dans la relation entre les propriétés nuageuses et ω500 dans les régimes dyna-
miques compris entre 20 hPa jour−1 à −100 hPa jour−1 dans les tropiques : l’écart-
type est d’environ 2,5 % pour C�

Opaque, moins de 2 % pour C�
Thin, autour de 2,5 K pour

T�
Opaque, moins de 3 K pour T�

Thin, approximativement 0,01 pour ε�Thin, environ 350 m

pour Z�
Opaque et Z�

Base, 300 m pour Z�
Top−Z�

Opaque et 200 m pour Z�
Top−Z�

Base. Ainsi, un

3

C
RE

À
PA

RTIR
D

E
M

ESU
RES

PA
R

LID
A

R
SPA

TIA
L



64 CRE À PARTIR DE MESURES PAR LIDAR SPATIAL

80 40 0 40 80
ω500 (hPa·day−1 )

20

30

40

50

C
ov

er
 (
%

)

(a) Covers

COpaque

CThin

80 40 0 40 80
ω500 (hPa·day−1 )

40

30

20

10

0

10

T
em

pe
ra

tu
re

 (
°C

)

↑
TOA

Surface
↓

(b) Temperatures

TOpaque

TThin

80 40 0 40 80
ω500 (hPa·day−1 )

0.30

0.35

0.40

0.45

E
m

is
si

vi
ty

(e) Emissivity

εThin

80 40 0 40 80
ω500 (hPa·day−1 )

0

20

40

60

80

C
R

E
 (
W

·m
−

2
)

(f) CRE partitioning

CRE
(LID)

Total

CRE
(LID)

Opaque

CRE
(LID)

Thin

80 40 0 40 80
ω500 (hPa·day−1 )

0

20

40

60

80

100

T
hi

n 
C

R
E

 r
at

io
 (
%

)

CRE
(LID)

Thin
/CRE

(LID)

Total

(g) Relative contributions to CRE
0

20

40

60

80

100 O
pa

qu
e 

C
R

E
 r

at
io

 (
%

)

CRE
(LID)

Opaque
/CRE

(LID)

Total

80 40 0 40 80
ω500 (hPa·day−1 )

0

10

20

P
D

F
 (
%

)

(h) ω500 PDF

80 40 0 40 80
ω500 (hPa·day−1 )

1
2
3
4
5
6
7
8

A
lti

tu
de

 (
k
m

)

(c) Altitudes of "apparent cloud base"

ZOpaque

ZBase

80 40 0 40 80
ω500 (hPa·day−1 )

1

2

3

4

5

D
is

ta
nc

e 
(k
m

)

(d) Distances of "apparent cloud base" to cloud top

ZTop−ZOpaque
ZTop−ZBase

FIGURE 3.9 : Propriétés nuageuses et effets radiatifs des nuages dans les tropiques en fonc-
tion de la vitesse verticale à 500 hPa : (a) C�

Opaque et C�
Thin, (b) T�

Opaque parmi les nuages
opaques et T�

Thin parmi les nuages fins, (c) Z�
Opaque parmi les nuages opaques et Z�

Base

parmi les nuages fins, (d) Z�
Top−Z�

Opaque parmi les nuages opaques et Z�
Top−Z�

Base parmi
les nuages fins, (e) ε�Thin parmi les nuages fins, (f) CRE�

Total, CRE
�
Opaque et CRE�

Thin et
(g) contributions relatives des nuages opaques et fins au CRE total. (h) Distribution des vi-
tesses verticales à 500 hPa. Les résultats sont obtenus à partir de moyennes mensuelles sur
des boîtes de 2◦×2◦. Seules les données de nuit au-dessus des océans sur [30◦ S – 30◦ N]
pour la période 2008–2015 sont considérées. Les barres d’erreurs indiquent l’écart-type
(±σ) sur les 96 mois.
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changement dans les régimes dynamiques à grande échelle produit des change-
ments dans les propriétés nuageuses dérivables par mesure lidar et dans le CRE
qui semblent prévisibles. Par exemple, si une intensification de la vitesse des vents
ascendants faisait passer ω500 de −40 hPa jour−1 à −80 hPa jour−1 dans une région,
C�
Opaque augmenterait de 8 % (C�

Thin resterait plus ou moins constante), T�
Opaque et

T�
Thin chuteraient de 10 K à 7 K et ε�Thin augmenterait de 0,03. Ces modifications dans

les propriétés des nuages devraient accroître le CRE de 17 W m−2 dont 14 W m−2

seraient dus aux nuages opaques (fig. 3.9f). Parce que C�
Thin reste plus ou moins

constante alors que C�
Opaque augmente lorsque ω500 décroît dans les régions d’as-

cendance, la contribution relative des nuages opaques au CRE total devrait être de
plus en plus importante à mesure que la convection s’intensifie. C’est pourquoi la
figure 3.9g montre une diminution de la contribution relative des nuages fins de
20 hPa jour−1 à −100 hPa jour−1.

Puisque les propriétés nuageuses semblent être invariantes aux régimes dyna-
miques, un changement de la circulation à grande échelle dans les tropiques devrait
entraîner un changement de l’effet radiatif des nuages prédictible et lié aux distribu-
tions spatiales (à la fois celles des couvertures et des altitudes) des nuages opaques
et fins sondés par lidar embarqué sur satellite. Par exemple, sous l’effet du réchauf-
fement climatique, les modèles de climat suggèrent un rétrécissement de la branche
ascendante de la cellule de Hadley (SU et al., 2014), ce qui signifie moins de ré-
gions de convection et plus de régions de subsidence, ce qui devrait conduire à une
diminution du CRE, prédictible connaissant les changements de ω500 sur tous les
tropiques.

3.4 Discussion

Dans ce chapitre, à partir de mesures directes de l’altitude d’opacité de l’at-
mosphère, nommée Z

|
Opaque, nous avons pu dériver la température radiative des

nuages opaques T |Opaque, que nous avons montrée être linéairement liée à l’OLR.
Nous proposons la mesure de Z |Opaque par lidar embarqué sur satellite comme un
bon candidat pour fournir une contrainte observationnelle des rétroactions nua-
geuses infrarouges. Nous avons testé la relation linéaire à différentes échelles spatio-
temporelles. Nous listons et discutons dans cette section les possibles raisons des
différentes incertitudes observées.
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3.4.1 Températures radiatives des nuages opaques et fins

Les définitions données pour les températures radiatives T
|
Opaque et T

|
Thin

(sect. 3.1.1) tiennent uniquement compte des extrémités apparentes des nuages dé-
tectées par le lidar (Z |Top et Z |Opaque ou Z

|
Base). Une température radiative définie par

une altitude au barycentre (GARNIER et al., 2012) prendrait en compte l’ensemble du
profil vertical nuageux sondé par le lidar. Cependant, nos résultats montrent que le
CRE est principalement piloté par Z |Top et Z |Opaque au-dessus d’un nuage opaque
et par Z |Top et Z |Base au-dessus d’un nuage fin. De plus, des études basées sur des
observations provenant des instruments AIRS et CALIOP ont montré que l’altitude
radiative d’un nuage est située au « milieu apparent » du nuage (STUBENRAUCH

et al., 2010), les auteurs définissant le « milieu apparent » d’un nuage comme le mi-
lieu entre le sommet (Z |Top) et la base apparente du nuage vue par le lidar CALIOP
(Z |Base pour un nuage fin et Z |Opaque pour un nuage opaque), en parfait accord avec
nos propres définitions (éq. (3.2) et (3.3)).

3.4.2 Évaluation de l’OLR au-dessus des nuages fins

Nous avons vu que l’expression linéaire théorique de OLR|Thin (éq. (3.5)) pour
une valeur fixe de ε|Thin surestime celui obtenu par simulation à l’aide d’un code
de transfert radiatif, jusqu’à 10 W m−2 dans de nombreux cas (sect. 3.2.1). Ceci est
en partie dû au fait que l’expression linéaire théorique ne tient pas compte de la
diffusion du rayonnement infrarouge par les particules nuageuses. Cela pourrait
expliquer en partie pourquoi OLR�(LID)

Thin est généralement plus important que celui
mesuréOLR�(CERES)

Thin (fig. 3.4b). Cependant, cela ne doit pas affecter de manière si-
gnificative la décomposition de CRE�(LID)

Total en CRE
�(LID)
Opaque et CRE�(LID)

Thin , car si l’on
remplace CRE�(LID)

Thin par la différence CRE�(CERES)
Total − CRE

�(LID)
Opaque , nous obtenons

une contribution des nuages opaques de 74 % du CRE total au lieu de 73 %.

Tracer les résultats de la figure 3.4 dans les conditions de couche nuageuse
unique (non montré), c.-à-d. en retirant les cas où il y a un recouvrement de plu-
sieurs nuages dans les colonnes atmosphériques sondées, donne un meilleur coef-
ficient de corrélation, avec R = 0, 99 pour les nuages opaques et R = 0, 92 pour les
nuages fins. Cela révèle que notre expression linéaire peut être affectée par des
incertitudes additionnelles dues aux situations de couches nuageuses multiples.
Par exemple, toutes les occurrences éloignées de la droite unité sur la figure 3.4a
sont dues à la présence de couches nuageuses multiples. Pour les colonnes atmo-
sphériques contenant un nuage opaque survolé par un nuage fin, tenir compte de
l’émissivité du nuage fin dans le calcul de T

|
Opaque améliore légèrement les résul-

tats (R = 0, 97). Cependant, cette modification complique le calcul de T
|
Opaque et
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améliore peu une expression simple donnant déjà des résultats très satisfaisants
(R = 0, 95 sur la figure 3.4a).

Également, la valeur moyenne de ε|Thin utilisée pour construire OLR�(LID)
Thin ne

tient pas compte des colonnes atmosphériques contenant un nuage fin dans les-
quelles aucun niveau classé « Clear » n’est trouvé sous le nuage, ne permettant pas
de calculer ε|Thin. Ces nuages ne sont d’ailleurs pas présents dans la PDF de ε|Thin de
la figure 3.2d. Ce type de situation arrive lorsqu’un nuage très bas est présent dans
le plus bas niveau de 480 m. Par conséquent, les émissivités des nuages fins proches
de la surface ne sont pas prises en compte dans le calcul de la valeur moyenne de
ε
|
Thin. Mais, puisque que toutes ces émissivités « manquées » sont celles de nuages

proches de la surface, leur température est proche de celle de la surface et leur effet
radiatif au sommet de l’atmosphère doit être faible. Cet effet n’a probablement que
peu d’impact sur les résultats présentés.

Enfin, appliquer l’équation de OLR
|
Thin (éq. (3.5)) à des variables moyennées

sur des boîtes de 2◦×2◦ introduit des erreurs car l’équation est non linéaire (produit
de T |Thin et ε|Thin) contrairement à l’équation de OLR|Opaque (éq. (3.4)) qui est linéai-
rement dépendante de T |Opaque. Étant donné que ε|Thin est majoritairement centrée
sur 0,25 (fig. 3.2d), on peut pratiquement considérer qu’il s’agit d’une constante. La
non-linéarité de cette équation ne devrait donc pas apporter d’erreur importante.
D’ailleurs la comparaison de OLR�(LID)

Total et OLR�(CERES)
Total a montré de très bons ac-

cords.

3.4.3 OLR sur boîte de 2◦×2◦

Concernant l’OLR calculé sur des boîtes de 2◦×2◦ pour la période 2008–2015,
nous avons utiliséOLR�

Clear en moyennes mensuelles provenant du produit CERES-
EBAF dans les équations (3.5) et (3.6) à la place de OLR�

Clear en instantané fourni
par le produit C3M car ce dernier n’est plus disponible après avril 2011. L’OLR en
ciel clair provenant de CERES-EBAF est dérivé uniquement à partir des mesures
faites au-dessus des colonnes atmosphériques en ciel clair. Ces colonnes atmosphé-
riques sont généralement plus sèches que les parties de ciel clair des colonnes at-
mosphériques contenant un nuage. Par conséquent, puisqu’une colonne atmosphé-
rique plus sèche conduit à un OLR plus fort (p. ex. SPENCER et BRASWELL, 1997 ;
DESSLER et al., 2008 ; ROCA et al., 2012), OLR�

Clear issu de CERES-EBAF doit sur-
estimer celui de C3M en moyenne. Le cycle diurne, dont il est tenu compte dans
OLR�

Clear issu de CERES-EBAF mais pas dans celui issu de C3M, peut également
jouer un rôle dans la différence. Nous avons trouvé une augmentation de 0,6 W m−2

pour OLR�(LID)
Total en moyenne globale calculé avec OLR�

Clear issu de CERES-EBAF
comparé à OLR�(LID)

Total en moyenne globale calculé avec OLR�
Clear issu de C3M pour

la période 2008–2010.

3

C
RE

À
PA

RTIR
D

E
M

ESU
RES

PA
R

LID
A

R
SPA

TIA
L



68 CRE À PARTIR DE MESURES PAR LIDAR SPATIAL

Les différences peuvent également être liées aux recouvrements de couches nua-
geuses dans certaines colonnes atmosphériques, aux propriétés microphysiques des
nuages et aux différences dans les propriétés atmosphériques locales. Cependant,
l’utilisation d’une expression très simple de l’OLR donne une excellente corré-
lation (R = 0, 95) entre OLR�(LID)

Total et OLR�(CERES)
Total en moyennes mensuelles et un

bon accord entre la droite de régression linéaire et la droite unité (voir distribution
2D entre OLR�(LID)

Total et OLR�(CERES)
Total en moyennes mensuelles sur la figure C.3 de

l’annexe C.4).

3.4.4 Sensibilité à Z |Opaque et au facteur de diffusion multiple

Nous avons également vérifié la sensibilité de OLR
�(LID)
Total à l’incertitude sur

l’altitude d’atténuation totale du faisceau lidar. Pour cela, nous avons calculé
OLR

�(LID)
Total en supposant que Z |Opaque se trouve à un niveau plus haut (+480 m) que

celui donné par GOCCP v3.0. Ceci conduit à une nouvelle valeur pour T |Opaque et
donc à une modification de OLR|Opaque et de OLR�

Total. Nous avons trouvé que cette
perturbation entraîne une diminution de OLR�

Total de 0,9 W m−2 en moyenne glo-
bale (fig. C.5a ; annexe C.6). Cette incertitude, liée à la résolution verticale du produit
GOCCP, reste relativement faible en moyenne globale. Dans l’hypothèse de l’étude
d’une série temporelle composée d’observations issues de différents lidars spatiaux,
il sera important de tenir compte de cette sensibilité dans le cas où les lidars n’ont
pas la même puissance ou la même longueur d’onde de fonctionnement pouvant
conduire à des estimations différentes de Z |Opaque.

Enfin, l’utilisation d’une valeur fixe pour le coefficient de diffusion multiple η
lors du calcul de l’émissivité des nuages fins, alors que ce coefficient dépend, entre
autres, de la température (GARNIER et al., 2015), peut également affecter les diffé-
rences entre le calcul de OLR�(LID)

Thin et la mesure OLR�(CERES)
Thin . Nous avons testé

la sensibilité d’un changement de η sur OLR�(LID)
Total , en abaissant la valeur de η de

0,6 à 0,5. Cela a pour conséquence de réduire OLR�(LID)
Total de 1,1 W m−2 en moyenne

globale (fig. C.5b ; annexe C.6), ce que nous pouvons considérer négligeable face au
28,4 W m−2 de CRE�(LID)

Total en moyenne globale.

3.5 Conclusion

Dans ce chapitre nous avons vu qu’à l’aide de trois altitudes mesurées par lidar
spatial qui résument la distribution verticale des nuages, nous pouvons construire
un modèle simple de transfert radiatif dans l’infrarouge. Les trois altitudes que
nous utilisons sont celles qui influencent le plus l’OLR : 1) l’altitude du som-
met des nuages Z

|
Top, 2) l’altitude d’atténuation totale du faisceau laser Z |Opaque
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dans une colonne atmosphérique contenant un nuage opaque et 3) l’altitude de la
base des nuages Z |Base dans une colonne atmosphérique contenant un nuage semi-
transparent.

À l’aide de simulations de transfert radiatif, nous avons trouvé que l’OLR au-
dessus d’un nuage opaque peut s’exprimer linéairement en fonction de la tempé-
rature radiative du nuage opaque : OLR|(LID)

Opaque = 2, 0T
|
Opaque − 310, où T

|
Opaque est

obtenue par la combinaison de Z |Top, Z
|
Opaque et du profil de température issu de ré-

analyses. De cette relation simple, il résulte que si un nuage opaque s’élève de sorte
que T |Opaque diminue de 1 K, alors l’OLR décroît de 2 W m−2.

Nous avons testé la robustesse de cette expression linéaire à l’aide d’observa-
tions à différentes échelles spatio-temporelles. D’abord en instantané à l’échelle
d’une empreinte au sol d’une mesure du radiomètre CERES (≈ 20 km), grâce au
lidar de CALIPSO et à CERES. Nous avons trouvé un coefficient de corrélation de
0,95 entre les températures T |Opaque dérivées des observations par lidar et les mesures
de l’OLR effectuées par CERES. Puis, nous avons testé la relation sur des boîtes de
2◦×2◦ en moyennes mensuelles. L’OLR en moyenne globale, obtenu à l’aide des ob-
servations du lidar et de la relation linéaire, diffère de 0,1 W m−2 de celui mesuré par
CERES.

Cette expression permet de plus de décomposer le CRE en contributions dues
aux nuages opaques et aux nuages fins. Sur la période 2008–2015, la contribution
moyenne à l’échelle globale des nuages opaques (73 %) a été bien plus importante
que celle des nuages fins (27 %), bien que les couvertures de ces deux types de
nuages à l’échelle globale soient semblables.
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Chapitre 4

Décomposition des variations
temporelles de l’effet radiatif
infrarouge des nuages durant la
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À l’aide du modèle simple de l’effet radiatif infrarouge des nuages dérivé de me-
sures lidar que nous avons décrit dans le chapitre précédent, nous pouvons mainte-
nant décomposer les variations temporelles de l’effet radiatif infrarouge des nuages
en contributions dues aux variations des propriétés nuageuses observées par lidar.
Nous présentons dans ce chapitre la méthode permettant d’effectuer cette décom-
position (sect. 4.1). Nous la testons ensuite sur un cas d’étude bien connu (sect. 4.2).
Enfin, nous l’utilisons pour déterminer quelle propriété nuageuse a piloté les varia-
tions de l’effet radiatif infrarouge des nuages observées entre 2008 et 2015 (sect. 4.3).

N.B. : Dans ce chapitre, toutes les variables sont à l’échelle d’une boîte de 2◦×2◦ ou
des moyennes de celles-ci. Afin d’alléger les notations, nous retirons l’exposant �
des variables.

4.1 Méthode

Nous présentons d’abord la méthode permettant de décomposer les change-
ments de CRE entre deux états du système climatique en des contributions dues à
des changements dans les propriétés des nuages (sect. 4.1.1). Puis, nous présentons
la méthode utilisée pour déterminer la contribution relative de chaque propriété
nuageuse aux variations du CRE durant la dernière décennie (sect. 4.1.2).

4.1.1 Décomposition des variations du CRE en contributions
dues aux propriétés nuageuses

Dans un premier temps, nous décomposons un changement de CRE
(LID)
Total

(∆CRE(LID)
Total ) entre deux états de l’atmosphère s1 et s2, en contributions dues à

cinq propriétés nuageuses (COpaque, TOpaque, CThin, TThin et εThin). Pour cela, nous dé-
composons indépendamment ∆CRE

(LID)
Opaque en contributions dues à COpaque, TOpaque

et OLRClear. Puis, nous décomposons ∆CRE
(LID)
Thin en contributions dues à CThin,

TThin, εThin et OLRClear.

Un changement de CRE(LID)
Opaque (∆CRE(LID)

Opaque) entre deux états, peut être exprimé
comme la somme des contributions dues à des changements de COpaque, TOpaque et
OLRClear et un terme résiduel non-linéaire (NL) :

∆CRE
(LID)
Opaque =

∂CRE
(LID)
Opaque

∂COpaque
∆COpaque +

∂CRE
(LID)
Opaque

∂TOpaque
∆TOpaque

+
∂CRE

(LID)
Opaque

∂OLRClear

∆OLRClear + ∆CRE
(LID)
OpaqueNL

(4.1)
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où les dérivées partielles sont obtenues à partir de l’expression (3.9) re-
liant CRE(LID)

Opaque, COpaque, TOpaque et OLRClear. En suivant TAYLOR et al. (2007),
lorsque l’on évalue les dérivées partielles à la moyenne des deux états (p. ex.
∂CRE

(LID)
Opaque

∂TOpaque
= −2, 0

COpaque1+COpaque2
2

), les termes non linéaires s’annulent et il vient

∆CRE
(LID)
OpaqueNL

= 0 (voir démonstration en annexe C.7).

De la même façon, un changement de CRE(LID)
Thin (∆CRE(LID)

Thin ) entre deux états,
peut être exprimé selon :

∆CRE
(LID)
Thin =

∂CRE
(LID)
Thin

∂CThin
∆CThin +

∂CRE
(LID)
Thin

∂TThin
∆TThin +

∂CRE
(LID)
Thin

∂εThin
∆εThin

+
∂CRE

(LID)
Thin

∂OLRClear

∆OLRClear + ∆CRE
(LID)
Thin NL (4.2)

où les quatre dérivées partielles sont obtenues à partir de l’expression (3.10) reliant
CRE

(LID)
Thin , CThin, TThin, εThin et OLRClear. Lorsque l’on évalue les dérivées partielles

à la moyenne des deux états, le terme résiduel ∆CRE
(LID)
Thin NL est relativement né-

gligeable car les termes du deuxième ordre et les trois quarts de ceux du troisième
ordre s’annulent, ne laissant qu’un quart du terme de troisième ordre dans le terme
résiduel (voir démonstration en annexe C.7). Par exemple, lorsque l’on applique
cette méthode au cas d’El Niño (ENSO en anglais pour El Niño Southern Oscillation)
présenté dans la section qui suit, ∆CRE

(LID)
Thin NL représente toujours moins de 5 % de

∆CRE
(LID)
Thin et moins de 2 % de ∆CRE

(LID)
Total .

Ce type de méthode pour décomposer le CRE n’est pas nouveau (p. ex. ZELINKA

et al., 2012a,b ; YUE et al., 2016) et a déjà été appliqué à des observations des cirrus
par lidar (ZHOU et al., 2014). Nous l’appliquons ici, pour la première fois, à l’en-
semble des nuages observés par lidar et selon une décomposition en cinq propriétés
nuageuses : COpaque, TOpaque, CThin, TThin et εThin.

En appliquant les équations (4.1) et (4.2) à chaque pas temporel d’un mois,
considérant ∆ comme l’anomalie mensuelle — différence entre la valeur du mois
courant et la moyenne sur les huit années (2008–2015) d’observation de CALIOP
et CERES —, il est possible de décomposer les variations temporelles entre 2008
et 2015 de CRE

(LID)
Opaque en contributions dues à COpaque, TOpaque et OLRClear et de

CRE
(LID)
Thin en contributions dues à CThin, TThin, εThin et OLRClear.

4.1.2 Détermination de la part relative de chaque propriété nua-
geuse dans les variations du CRE

Nous décrivons maintenant la méthode utilisée pour estimer quelles proprié-
tés nuageuses pilotent principalement les variations interannuelles de ∆CRE

(LID)
Total .
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Pour cela, nous calculons la contribution relative Vi de chaque propriété i =COpaque,
TOpaque, CThin, TThin, εThin,OLRClear aux variations de ∆CRE

(LID)
Total (t). Nous utilisons

l’équation issue de BOER et YU (2003), mais au lieu de considérer des variations spa-
tiales, nous considérons des variations temporelles :

Vi =
〈∆CRE(LID)

Total (t)∆CRE
(LID)
i (t)〉

σ2

∆CRE
(LID)
Total (t)

(4.3)

où 〈∆CRE(LID)
Total (t)∆CRE

(LID)
i (t)〉 est la covariance entre la ième contribution au CRE

total et le CRE total, et σ2

∆CRE
(LID)
Total (t)

la variance de ∆CRE
(LID)
Total (t). La somme des

contributions relatives est égale à 1, mais les contributions peuvent être négatives.
Lorsqu’une contribution est négative, cela indique qu’elle réduit la variance par des
anti-corrélations avec les autres contributions.

4.2 Validation de la méthode : décomposition de la va-
riation du CRE durant un évènement El Niño

Nous appliquons la méthode décrite à la section 4.1 à l’anomalie de CRE(LID)
Total

sur les mois d’octobre, novembre et décembre 2015 (2015-OND) due à l’évènement
El Niño (∆CRE(LID)

Total ), définie comme la différence entre la moyenne de 2015-OND
et la moyenne des mois OND sur la période 2008–2015. Nous présentons d’abord
la variation, lors de cet évènement, des cinq propriétés nuageuses (sect. 4.2.1), puis,
la décomposition de la variation du CRE en contributions dues à la variation de ces
cinq propriétés nuageuses (sect. 4.2.2).

Nous choisissons un évènement El Niño car c’est durant ces évènements que les
changements observés du CRE sont les plus importants (YANG et al., 2016), lorsque
la distribution verticale des nuages et la couverture nuageuse changent le plus (SU

et JIANG, 2013).

4.2.1 Variation des propriétés nuageuses lors de l’évènement El
Niño fin 2015

Les figures 4.1a–e montrent les anomalies des propriétés des nuages opaques et
fins au-dessus de l’océan Pacifique équatorial. La figure 4.1f montre l’anomalie de
la vitesse verticale de l’air à 500 hPa issue des réanalyses ERA-Interim. Pour chacune
des cinq propriétés nuageuses (fig. 4.1a–e), nous discernons très nettement le dépla-
cement de la branche ascendante de la cellule de Walker de la région indonésienne
où la convection s’atténue au milieu de l’océan Pacifique où la convection apparaît
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FIGURE 4.1 : Anomalie des propriétés nuageuses observées durant l’El Niño 2015 : (a)
couverture des nuages opaques, (b) température des nuages opaques, (c) couverture des
nuages fins, (d) température des nuages fins, (e) émissivité des nuages fins et (f) vitesse
verticale de l’air à 500 hPa (« No change » :−5 < ∆ω500 <−5 hPa jour−1). Les anomalies sont
calculées comme la différence entre la moyenne sur 2015-OND et la moyenne des OND sur
la période 2008–2015. Seules les données de nuit au-dessus des océans sont considérées.

ou s’intensifie (fig. 4.1f). Dans la région où la branche ascendante de la cellule de
Walker se retrouve durant l’évènement El Niño, la couverture des nuages opaques
augmente fortement (∼+10/30 % entre 170◦ E et 150◦ W) et leur altitude augmente
(température ∼-15/35 K). Dans le même temps, l’émissivité des nuages fins aug-
mente fortement (∼+0,05/0,15) et leur température décroît (∼-5/25 K). Inversement,
près de l’Indonésie, où les mouvements ascendants s’affaiblissent, la couverture
nuageuse diminue (∼-10 %) et l’altitude des nuages décroît (température ∼+15 K)
de façon comparable pour les nuages opaques et fins. Au nord de l’équateur, de
140◦ W jusqu’aux côtes de l’Amérique centrale où la convection dans l’ITCZ s’in-
tensifie (fig. 4.1f, zone verte), la couverture des nuages opaques et fins reste plus ou
moins inchangée et leur température décroît légèrement. Les résultats montrés sur
la figure 4.1 concordent qualitativement avec ceux de SU et JIANG (2013), qui ont uti-
lisé des profils nuageux à 250 m de résolution verticale tirés de CALIPSO/CloudSat
pour documenter la redistribution spatiale des nuages durant l’évènement El Niño
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de 2009–2010. Par exemple, la figure 5 de SU et JIANG (2013) montre, à haute altitude,
une forte augmentation de la fraction nuageuse entre 160◦ E et 140◦ W (∼+10/25 %

à 100–200 hPa) et une diminution de la fraction nuageuse entre 90◦ E et 160◦ E (∼-
15/25 % autour de 100 hPa) durant les mois de décembre janvier février (DJF) 2009–
2010. Même s’il ne s’agit pas du même évènement d’El Niño, ces changements sont
bien saisis par les changements de couvertures nuageuses et de températures mon-
trés sur la figure 4.1. De plus, une forte augmentation du contenu en eau entre 160◦ E
et 140◦ W (fig. 5 de SU et JIANG (2013)) est en accord avec l’augmentation de l’émis-
sivité des nuages fins (fig. 4.1e). Cela suggère que les cinq propriétés nuageuses,
présentées sur les figures 4.1a–e, sont bien adaptées pour décrire les principales
caractéristiques de la redistribution des nuages durant un évènement El Niño.

4.2.2 Décomposition de la variation du CRE en contributions
dues à la variation des propriétés nuageuses

Les changements de ces cinq propriétés nuageuses affectent directement le CRE.
Nous montrons sur la figure 4.2 la contribution du changement de chaque pro-
priété nuageuse à ∆CRE

(LID)
Total . Nous séparons premièrement ∆CRE

(LID)
Total en ses

contributions dues aux nuages opaques ∆CRE
(LID)
Opaque (fig. 4.2b) et fins ∆CRE

(LID)
Thin

(fig. 4.2c). Ensuite, en utilisant les équations (3.9), (3.10), (4.1) et (4.2), nous mon-
trons les contributions dues aux anomalies de couverture et de température des
nuages opaques (fig. 4.2d,e), et dues aux anomalies de couverture, de température
et d’émissivité des nuages fins (fig. 4.2f,g,h). De façon très significative, on remarque
que ∆CRE

(LID)
Total (fig. 4.2a) est pratiquement entièrement due à la contribution des

nuages opaques (fig. 4.2b). La forte anomalie positive de CRE(LID)
Total au-dessus de

la région du centre du Pacifique tropical [160◦ E – 160◦ W; 10◦ S – 10◦ N], où la
branche ascendante de la circulation de Walker prend place (+24 W m−2), est princi-
palement due à l’augmentation de la couverture des nuages opaques (+11 W m−2) et
à la chute de température des nuages opaques (+9 W m−2). L’anomalie négative de
CRE

(LID)
Total au-dessus de la région de l’ouest du Pacifique tropical [100◦ E – 140◦ E;

10◦ S – 10◦ N] est également particulièrement due aux nuages opaques pour des
raisons opposées. Nous pouvons également remarquer que l’anomalie positive de
CRE

(LID)
Total dans la région de l’est du Pacifique tropical au nord de l’équateur [150◦ W

– 90◦ W; 0◦ – 10◦ N], où l’ITCZ se renforce (+14 W m−2), est principalement due
au changement de température des nuages opaques (+10 W m−2). En effet, dans
cette région, la couverture des nuages opaques reste approximativement identique
(fig. 4.1a) mais les nuages se retrouvent à de plus hautes altitudes (températures
plus froides) (fig. 4.1b). Enfin, étant donné que la partie sud–est du Pacifique tropi-
cal ne montre pas de changement de vitesse verticale de l’air à 500 hPa (fig. 4.1f), les
régimes et les propriétés des nuages ne changent pas dans cette région (fig. 4.1a–
e) et l’anomalie de CRE est négligeable (fig. 4.2). Les contributions individuelles
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FIGURE 4.2 : Décomposition de l’anomalie de CRE LW au sommet de l’atmosphère durant
l’évènement El Niño de 2015 en contributions. (a) Anomalie de CRE dérivée des observa-
tions du lidar CALIOP décomposée en (b) anomalie de CRE due aux nuages opaques et (c)
anomalie de CRE due aux nuages fins, toutes deux à leur tour décomposées en contribu-
tions dues au changements (d) de couverture des nuages opaques, (e) de température des
nuages opaques, et (f) de couverture des nuages fins, (g) de températures des nuages fins
et (h) d’émissivité des nuages fins. Les anomalies sont calculées comme la différence entre
la moyenne sur 2015-OND et la moyenne des OND sur la période 2008–2015. Seules les
données de nuit au-dessus des océans sont considérées. Les valeurs moyennes (en W m−2)
au-dessus de la région de l’ouest du Pacifique tropical [100◦ E – 140◦ E; 10◦ S – 10◦ N], de
la région du centre du Pacifique tropical [160◦ E – 160◦ W; 10◦ S – 10◦ N] et de la région de
l’est du Pacifique tropical [150◦ W – 90◦ W; 0◦ – 10◦ N] sont données entre parenthèses. Les
sommes ne correspondent pas parfaitement à cause des contributions dues au changement
dans les propriétés du ciel clair et des résidus non linéaires.
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à ∆CRE
(LID)
Total , dues aux changements dans les propriétés des nuages pendant cet

évènement El Niño, s’accordent bien avec de précédentes études effectuant une
décomposition à l’aide des LW cloud radiative kernels dérivés des histogrammes
CTP–τ de ISCCP (WANG et SU, 2015) : elles ont par exemple trouvé, comme nous,
que l’anomalie positive de CRE LW au-dessus de la région du centre du Pacifique
tropical et l’anomalie négative au-dessus de la région de l’ouest du Pacifique tropi-
cal durant les évènements El Niño, sont dues de façon approximativement égales
aux changements de couverture et d’altitude des nuages. Si nos résultats sont cohé-
rents avec ceux de WANG et SU (2015) en terme de structures spatiales, de signes et
de variables, ils diffèrent en ce qui concerne l’amplitude, probablement parce que
les évènements El Niño analysés ne sont pas les mêmes (SU et JIANG, 2013). Dans
notre étude, la décomposition à l’aide d’un instrument de télédétection active ap-
porte la séparation claire des nuages opaques et fins à partir de la mesure de l’opa-
cité de l’atmosphère (sect. 2.1.2) et une plus grande précision sur la contribution due
au changement d’altitude des nuages. Cela révèle le rôle prépondérant des change-
ments dans les nuages opaques dans l’anomalie de CRE LW durant un évènement
El Niño.

4.3 Décomposition des variations temporelles du CRE
observées de 2008 à 2015

La méthode de décomposition étant validée, nous pouvons maintenant l’uti-
liser sur les variations temporelles des propriétés nuageuses observées par CA-
LIP (sect. 4.3.1) pour décomposer les variations des moyennes mensuelles de
∆CRE

(LID)
Total (t) observées de 2008 à 2015 (sect. 4.3.2) et déterminer, à partir de l’équa-

tion (4.3), quelle propriété nuageuse pilote principalement ces variations (sect. 4.3.3).
Nous effectuons cette étude sur la région centrale du Pacifique tropical et à l’échelle
globale. La première, fortement influencée par les évènement El Niño, a l’intérêt
de présenter de grandes variations temporelles dans les propriétés nuageuses et le
CRE.

4.3.1 Variations temporelles du CRE et des propriétés nuageuses

Dans la région centrale du Pacifique tropical, la figure 4.3a montre que les varia-
tions du CRE dérivées des observations du lidar CALIOP (∆CRE(LID)

Total (t) ; courbe
noire) reproduisent bien les variations observées par CERES (∆CRE(CERES)

Total (t) ;
courbe rouge) (R = 0,97). Les amplitudes des variations de CRE(LID)

Total (t) sont im-
portantes car les couvertures nuageuses (fig. 4.3b) et la distribution verticale des
nuages (fig. 4.3c) sont très sensibles à l’ENSO (indice ENSO multivarié sur fig. 4.3a).
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FIGURE 4.3 : Série temporelle entre 2008 et 2015 au-dessus de la région du centre
du Pacifique tropical [160◦ E – 160◦ W; 10◦ S – 10◦ N] des anomalies en moyennes
mensuelles : (a) CRE dérivé des mesures CERES comparé au CRE dérivé des ob-
servations du lidar CALIOP (montrés contre l’indice ENSO multivarié provenant de
www.esrl.noaa.gov/psd/enso/mei/), R est le coefficient de corrélation, (b) couvertures
des nuages opaques et fins et (c) températures des nuages opaques et fins. Seules les don-
nées de nuit au-dessus des océans sont considérées.
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Par exemple, l’évènement El Niño de 2009–2010 présente une forte anomalie posi-
tive de CRE(LID)

Total due à une baisse des températures des nuages opaques et fins et
une augmentation de leur couverture dans cette région. Nous pouvons également
noter que la couverture des nuages opaques semble plus sensible aux évènements
El Niño que celle des nuages fins (ex : ∆CThin = ∼+5 % et ∆COpaque = ∼+15 % pour
l’évènement El Niño de 2009–2010).

4.3.2 Décomposition des variations temporelles du CRE en
contributions dues aux variations des propriétés nuageuses

À partir des variations de ces propriétés nuageuses observées par lidar et des
équations (4.1) et (4.2), nous décomposons ∆CRE

(LID)
Total (t) en sept composantes : les

contributions dues à COpaque, à TOpaque, à CThin, à TThin, à εThin, au ciel clair (ce qui
inclut les changements des propriétés de la surface) et à un terme non-linéaire
résiduel.

Dans la région du centre du Pacifique tropical, les variations temporelles du CRE
entre 2008 et 2015 sont pilotées par les variations des propriétés des nuages opaques
(fig. 4.4a). Les contributions dues variations des deux propriétés des nuages opaques
dérivées par lidar — ∆COpaque (fig. 4.3b ; orange) et ∆TOpaque (fig. 4.3c ; orange) —
jouent un rôle largement supérieur à la contribution liée aux changements dans les
propriétés de ciel clair (fig. 4.4b). On retrouve le fort évènement El Niño OND-2015
présenté précédemment (sect. 4.2) avec des contributions de ∆COpaque et ∆TOpaque
relativement équivalentes si l’on considère ces trois mois, ce qui est bien en accord
avec les précédents résultats. Concernant les contributions dues aux propriétés des
nuages fins, il est intéressant de remarquer que les variations de ∆TThin semblent
jouer le rôle principal (fig. 4.4c).

4.3.3 Quelle propriété nuageuse pilote les variations du CRE?

À partir de l’équation (4.3) on peut attribuer, à chacune des sept composantes de
la décomposition, sa contribution relative aux variations de CRE(LID)

Total entre 2008 à
2015. Ceci permet alors de hiérarchiser les différentes contributions et de mettre en
évidence quelle variable pilote principalement les variations de CRE(LID)

Total . La figure
4.5a montre les contributions relatives des sept composantes, avec la contribution
du ciel clair séparée en ses contributions au CRE

(LID)
Opaque (ClearO) et au CRE

(LID)
Thin

(ClearT ), dans la région du centre du Pacifique tropical. Les changements dans les
propriétés des nuages opaques pilotent 73 % des variations de CRE(LID)

Total entre 2008
et 2015 dans cette région. Les variations de COpaque contribuent le plus (47 %), suivies
des variations de TOpaque (33 %). La faible contribution négative du ciel clair (−6 %
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FIGURE 4.4 : Décomposition des variations temporelles du CRE de 2008 à 2015 dans la ré-
gion du centre du Pacifique tropical [160◦ E – 160◦ W; 10◦ S – 10◦ N] en contributions dues
aux variations des propriétés nuageuses. (a) Anomalie de CRE dérivée des observations du
lidar CALIOP décomposée en anomalie de CRE due aux nuages opaques et anomalie de
CRE due aux nuages fins, toutes deux à leur tour décomposées en contributions dues aux
variations (b) de la couverture des nuages opaques, de la température des nuages opaques
et des propriétés du ciel clair et (c) de la couverture des nuages fins, de la température des
nuages fins, de l’émissivité des nuages fins et des propriétés du ciel clair.
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FIGURE 4.5 : (a) Contributions relatives des propriétés des nuages opaques et fins aux
variations de CRE(LID)

Total entre 2008 à 2015. Anomalies en moyennes mensuelles au dessus
de la région du centre du Pacifique tropical [160◦ E – 160◦ W; 10◦ S – 10◦ N] considérées
par rapport à la moyenne des mêmes mois sur la période 2008–2015. (b) Idem à l’échelle
globale. Seules les données de nuit au-dessus des océans sont considérées.

pour ClearO) révèle les changements de SST qui modifient OLRClear de façon à at-
ténuer l’anomalie de CRE(LID)

Total causée par les changements nuageux.

La figure 4.5b montre la même décomposition mais à l’échelle globale. Ici encore,
les nuages opaques pilotent largement les variations de CRE(LID)

Total entre 2008 et
2015 (82 %), bien que la couverture des nuages opaques représente seulement la moi-
tié de la couverture nuageuse totale au-dessus des océans (fig. 2.6). Les variations
dans la couverture des nuages opaques apparaissent comme le facteur principal
(58 %), les variations de la température des nuages opaques jouant un rôle moins
important (28 %). Finalement, les nuages fins n’apportent qu’une faible contribution
due aux variations de leur température (22 %). Bien que notre approche nous per-
mette de hiérarchiser les rôles joués par les différentes propriétés des nuages, les
résultats obtenus à l’échelle globale doivent être regardés avec précaution. En ef-
fet, les variations de CRE(LID)

Total en moyennes mensuelles sont plus faibles à l’échelle
globale (σ

∆CRE
(LID)
Total (t)

= 1,2 W m−2) que lorsqu’on se limite à la région du centre du

Pacifique tropical (σ
∆CRE

(LID)
Total (t)

= 12,4 W m−2). Par conséquent, ∆CRE
(LID)
Total (t) n’est

pas aussi bien corrélé à ∆CRE
(CERES)
Total (t) (R = 0,65), laissant moins d’assurance sur

le réalisme des variations du CRE dérivées des observations par lidar à l’échelle
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globale.

4.4 Conclusion

Dans ce chapitre, nous avons proposé une méthode de décomposition des va-
riations interannuelles du CRE qui, pour la première fois, utilise des observations
issues d’instruments de télédétection active embarqués sur satellite. Elle permet une
décomposition en contributions dues aux variations de cinq propriétés nuageuses :
la couverture et la température des nuages opaques, la couverture et la température
des nuages fins et l’émissivité des nuages fins. Nous avons appliqué cette méthode
aux observation effectuées par le lidar CALIOP entre 2008 et 2015 et avons trouvé
les principaux résultats suivants :

— Dans la région du centre du Pacifique tropical (fig. 4.5a), 73 % des variations
interannuelles du CRE observées entre 2008 et 2015 sont dues à des change-
ments des nuages opaques, la couverture jouant le rôle principal. Les 27 %

restant sont dus à des changements des nuages fins.

— À l’échelle globale (fig. 4.5b), les variations interannuelles du CRE observées
entre 2008 et 2015 sont principalement pilotées par les nuages opaques (82 %),
les nuages fins contribuent seulement pour 18 %. Les variations interannuelles
du CRE sont également principalement influencées par les changements de
couvertures des nuages opaques (58 %).

Ces résultats soulignent l’important rôle radiatif joué par les variations des
nuages opaques : représentant la moitié de la couverture nuageuse totale au-dessus
des océans, ils sont responsables de 82 % des variations interannuelles du CRE en
moyennes mensuelles à l’échelle globale. Ces résultats mettent également en évi-
dence l’utilité des observations de lidar embarqué sur satellite pour mieux com-
prendre les changements dans le CRE. Grâce à la précision de leurs mesures et à
leur stabilité dans le temps, une série temporelle sur plusieurs décennies d’obser-
vations par lidar depuis des satellites, analysée de la même façon que dans ce cha-
pitre, pourrait fournir de fortes contraintes observationnelles sur les rétroactions
nuageuses infrarouges. Les observations de CALIOP depuis une décennie, celles du
futur lidar embarqué sur le satellite EarthCARE (ILLINGWORTH et al., 2014) qui sera
lancé en 2019, et espérons celles d’un troisième lidar ensuite, pourraient permettre
de construire une série temporelle d’observations par lidar embarqué sur satellite
suffisamment longue.
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Chapitre 5

Contrainte observationnelle sur la
modélisation de l’effet radiatif
infrarouge des nuages dans les
modèles de climat : implications
pour les rétroactions nuageuses
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Dans ce chapitre, nous vérifions si les variations temporelles du CRE simulées
par un modèle de climat sont pilotées par les mêmes propriétés nuageuses que dans
les observations. Pour cela, nous appliquons, à l’aide d’un simulateur de lidar spa-
tial, la méthode présentée précédemment à un modèle de climat. Nous décompo-
sons tout d’abord le CRE simulé en contributions dues aux nuages opaques et fins
(sect. 5.1). Puis, nous décomposons les variations temporelles du CRE simulées en
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contributions dues aux propriétés nuageuses simulées dans le climat actuel (sect. 5.2).
Enfin, en utilisant une simulation du climat futur, nous décomposons les rétroactions
nuageuses infrarouges simulées à « long terme » en des contributions dues aux pro-
priétés des nuages simulées. Nous effectuons la même décomposition pour les ré-
troactions nuageuses infrarouges simulées à « court terme ». La cohérence entre ces
deux décompositions est une condition nécessaire pour que les observations par
lidar soient une contrainte observationnelle pour les rétroactions nuageuses infra-
rouges simulées dans les modèles de climat (sect. 5.3).

N.B. : Il convient de noter que ces résultats sont préliminaires et nécessiteront
d’être affinés. Un seul modèle est considéré dans cette étude (LMDZ) et les simula-
tions sont issues de la dernière version (LMDZ6) qui n’est pour l’instant référencée
dans aucune publication.

5.1 Contributions des nuages opaques et fins au CRE
simulé

Nous dérivons dans un premier temps les propriétés nuageuses dont nous
avons besoin pour la décomposition du CRE simulé d’un simulateur lidar
(sect. 5.1.1). Puis, nous effectuons la décomposition du CRE simulé à l’échelle glo-
bale et comparons ces résultats aux observations (sect. 5.1.3).

5.1.1 Propriétés nuageuses simulées

Pour chaque maille du modèle LMDZ (sect. 2.4.1) et à chaque pas de temps, le si-
mulateur lidar COSP (sect. 2.4.2) génère vingt profils lidar sur vingt colonnes atmo-
sphériques synthétiques sous-maille générées aléatoirement et dont l’ensemble res-
pecte les propriétés atmosphériques moyennes simulées dans la maille. De ces pro-
fils lidar simulés, nous relevons les propriétés nuageuses suivantes : les altitudes
Z
|
Opaque, Z

|
Top et Z |Base, leur température associée T |ZOpaque , T

|
Top et T |Base et l’émissivité

ε
|
Thin (comme définies sect. 2.1.2). Pour chaque profil, nous calculons les altitudes

des températures radiatives TOpaque = (T
|
Top + T

|
ZOpaque

)/2 et TThin = (T
|
Top + T

|
Base)/2

selon : Z |TOpaque = (Z
|
Opaque +Z

|
Top)/2 et Z |TThin = (Z

|
Base +Z

|
Top)/2. Nous calculons en-

suite les valeurs moyennes pour chaque maille sur un mois : T�
Opaque, T�

Thin, Z�
TOpaque

,
Z�
TThin

et ε�Thin.

La figure 5.1 montre, à gauche, les propriétés nuageuses simulées (C�
Opaque,

T�
Opaque, ZT�

Opaque
, C�

Thin, T�
Thin, ZT�

Thin
et ε�Thin) en moyennes zonales (cartes en an-

nexe C.8, fig. C.6) pour le climat actuel (simulation de type « AMIP » ; voir
sect. 2.4.1). Les observations sont reportées sur cette figure, à droite. On reconnait,
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ObservationsLMDZ

FIGURE 5.1 : Comparaison des moyennes zonales des propriétés nuageuses simulées
(gauche) et observées (droite) : (a) et (e)C�

Opaque etC�
Thin, (b) et (f) T�

Opaque parmi les nuages
opaques et T�

Thin parmi les nuages fins, (c) et (g) ZT�
Opaque

parmi les nuages opaques et

ZT�
Thin

parmi les nuages fins et (d) et (h) ε�Thin parmi les nuages fins. Au-dessus des océans
(non glacés dans le cas des observations) pour la période 2008–2014. Les zones colorées
représentent les enveloppes (max à min) des variations interannuelles. La simulation est
de type « AMIP ».
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dans les observations, les branches de subsidence et de convection de la cellule de
Hadley dans l’ensemble des variables hormis pour ε�Thin. On remarque un pic à 5◦ N
pour les altitudes et températures radiatives à l’emplacement attendu pour l’ITCZ.
On observe en revanche un deuxième pic symétriquement par rapport à l’équateur
qui n’est pas présent dans les observations ; il s’agit de l’erreur dite de la « double
ITCZ » présente dans la plupart des modèles (p. ex. LI et XIE, 2014). La couver-
ture des nuages opaques simulés domine très nettement celle des nuages fins
(fig. 5.1a) alors qu’elles sont semblables en moyenne globale dans les observa-
tions (fig. 5.1e). Dans les tropiques notamment, la couverture des nuages opaques
est surestimée d’environ 10 % et la couverture des nuages fins sous-estimée d’en-
viron 25 %. Comme pour les observations, les variations interannuelles (zones co-
lorées) sont relativement faibles, à l’exception de l’altitude et de la température ra-
diative des nuages opaques autour de 5◦ S et 5◦ N où l’on observe une plus forte
variabilité non présente dans les observations.

5.1.2 Expression du CRE à partir de ZTOpaque et ZTThin

En admettant que le gradient de température Γ = −dT
dz

est constant dans la tro-
posphère, on peut exprimer Z |TOpaque et Z |TThin en fonction de Γ et TOpaque ou Γ et TThin.
En faisant de plus l’hypothèse que OLR�

Clear peut s’exprimer selon l’équation (3.4)
en remplaçant T |Opaque par la température de surface, on peut réécrire l’expression
du CRE dû aux nuages opaques (éq. (3.9)) selon :

CRE
�(LID)
Opaque = C�

Opaque[(2, 0SST
� − 310)− (2, 0T�

Opaque − 310)] (5.1)

= C�
Opaque2, 0(SST� − T�

Opaque) (5.2)

= C�
Opaque2, 0ΓZ�

TOpaque
(5.3)

De même pour l’expression du CRE dû aux nuages fins (éq. (3.10)), il vient :

CRE
�(LID)
Thin = ε�ThinC

�
Thin2, 0ΓZ�

TThin
(5.4)

La figure 5.2b montre les mêmes résultats que la figure 3.3a, mais représente
CRE

|
Opaque issu de calculs de transfert radiatif en fonction de Z

|
TOpaque

au lieu de

OLR
|
Opaque en fonction de T

|
Opaque. La figure 5.2a montre le profil de température

dans cette région (noir) dont nous évaluons le gradient Γ en effectuant une régres-
sion linéaire (bleu). L’utilisation de cette valeur pour Γ dans l’équation (3.9) appli-
quée à une colonne 1D opaque, donne la droite bleue sur la figure 5.2b (le coeffi-
cient 2,1 est représentatif de la région considérée : voir figure 3.3a). On remarque
que cette droite ne correspond pas parfaitement aux résultats donnés par le code de
transfert radiatif. Deux biais sont : 1) la valeur de la SST n’est pas nécessairement
parfaitement égale à la valeur où la régression linéaire sur le profil de température
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FIGURE 5.2 : Adaptation de l’expression de CRE
|(LID)
Opaque en fonction de OLR

|(LID)
Opaque =

f(T
|
Opaque) (fig. 3.3a) en une expression en fonction de Z |TOpaque

à l’aide du gradient du
profil de température Γ. (a) Régression linéaire (bleu) sur le profil de température (noir)
permettant de déduire la valeur de Γ. (b) Résultats issus des calculs de transfert radia-
tif direct identiques à ceux de la figure 3.3a avec CRE|(LID)

Opaque en ordonnées et Z |TOpaque
en

abscisses. La droite bleue représente l’expression simple (3.9) du CRE
|(LID)
Opaque en fonction

de Z |TOpaque
et Γ. La droite verte représente la même expression corrigée des deux erreurs

faites lors de l’utilisation de cette expression. La courbe violette est la régression linéaire
forcée par l’origine que l’on retient pour l’expression du CRE (voir éq. (5.5)). Les coeffi-
cients ne sont représentatifs que de la région considérée, ici la région tropicale [30◦ S –
30◦ N].

coupe l’axe des abscisses SSTΓ (Bias(SST ) = 2, 1∆SST = 2, 1(SSTΓ − SST )) et
2) la valeur de OLRClear dérivée de l’équation (3.4) n’est pas parfaitement égale à
la valeur fournie par le code de transfert radiatif OLR|(GAME)

Clear (Bias(OLR|Clear) =

(2, 1SST − 332, 2) − OLR
|(GAME)
Clear ). En retirant ces deux biais à la droite bleue, on

obtient la droite verte qui représente parfaitement les résultats issus de GAME.
Néanmoins, cette droite a l’inconvénient de ne plus passer par l’origine. Nous lui
préférons alors la droite issue de la solution par les moindres carrés de l’équation
vectorielle [CRE

|(LID)
Opaque] = k[Z

|
TOpaque

] (violet), c.-à-d. forcée par l’origine. Pour cette
région, nous avons k = 12, 1. En considérant l’ensemble des régions du globe, nous
retenons la valeur k = 11. Les équations (3.9) et (3.10) peuvent alors être remplacées
par les approximations suivantes :

CRE
�(LID)
Opaque = C�

Opaque11Z�
TOpaque

(5.5)
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CRE
�(LID)
Thin = ε�ThinC

�
Thin11Z�

TThin
(5.6)

Cela signifie que l’effet radiatif d’un nuage opaque dans l’infrarouge augmente
de 11 W m−2 pour une élévation du nuage de 1 km.

Nous avons validé ces deux expressions à l’aide d’observations colocalisées
entre CALIOP et CERES (voir fig. C.7 et fig. C.8).

5.1.3 Décomposition de l’effet radiatif infrarouge des nuages en
contributions dues aux nuages opaques et fins

Les propriétés nuageuses Z�
TOpaque

, Z�
TThin

et ε�Thin issues des profils lidar simu-
lés sont utilisées pour estimer le CRE 1 (voir annexe 5.1.2). Au niveau de l’ITCZ, le
CRE obtenu est plus important que celui trouvé dans les observations (≈ +5 W m−2 ;
fig. 5.3a vs 5.3c, noir). Cette surestimation est due à une couverture de nuages
opaques simulés trop importante (≈ +8 % ; fig. 5.1a vs 5.1e, orange), placés à des
altitudes trop élevées (≈ +1 km ; fig. 5.1c vs 5.1g, orange) et par conséquent trop
froids (≈ −7 K ; fig. 5.1b vs 5.1f, orange). En raison de la surestimation globale de la
couverture des nuages opaques et de la sous-estimation globale de celle des nuages
fins (fig. 5.1a vs 5.1e, bleu), la contribution des nuages opaques simulés au CRE
total domine largement (87 % ; fig. 5.3b, orange) et surestime celle observée (73 % ;
fig. 5.3d, orange).

La figure 5.4 compare le CRE estimé à partir des propriétés nuageuses issues
des profils lidar simulés (fig. 5.4b) et le CRE fourni par le modèle qui est le ré-
sultat d’un calcul de transfert radiatif détaillé (fig. 5.4a). Les répartitions géogra-
phiques sont très bien représentées par notre expression simple. La figure 5.4c
montre les différences de ces deux estimations du CRE. Notre expression simple
surestime le CRE dans les régions convectives tropicales. Une explication envisagée
de cette surestimation repose sur la difficulté qu’ont les algorithmes, générant de
façon stochastique les sous-colonnes, de répartir avec réalisme les propriétés nua-
geuses moyennes d’une maille (p. ex. RÄISÄNEN et al., 2004).

1. Dans ce chapitre, nous utilisons une version simplifiée des expressions (3.9) et (3.10) pour ex-
primer le CRE, en utilisant Z�

TOpaque
et Z�

TThin
au lieu de T�

Opaque et T�
Thin. Ceci permet de ne plus faire

intervenir OLR�
Clear. Il est également possible d’utiliser ces « nouvelles » expressions dans les cha-

pitres précédents, ce que nous faisons dans la suite de ce chapitre pour les figures de comparaisons
des résultats issus de simulations et d’observations.
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ObservationsLMDZ

FIGURE 5.3 : Comparaison de la décomposition du CRE simulé (gauche) et observé
(droite) : (a) et (c) Décomposition du CRE total (noir) en contributions dues aux nuages
opaques (orange) et fins (bleu). (b) et (d) Idem en contributions relatives. Au-dessus des
océans pour la période 2008–2014. La simulation utilisée est de type « AMIP ».
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FIGURE 5.4 : Comparaison du CRE fourni par le modèle LMDZ et celui estimé à partir des
expressions simples : (a) CRE fourni par le modèle LMDZ et (b) CRE estimé à partir des
expressions simples. (c) = (b) − (a). Moyenne pour la période 2008–2014. La simulation est
de type « AMIP ».
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5.2 Décomposition des variations temporelles du CRE
simulées de 2008 à 2014

Nous nous intéressons maintenant à la décomposition des variations tempo-
relles du CRE simulées à l’aide des propriétés nuageuses simulées (sect. 5.2.1), puis
calculons la part relative de chacune de ces propriétés nuageuses dans les variations
du CRE total et comparons ces résultats aux observations (sect. 5.2.2).

5.2.1 Variations temporelles du CRE et des propriétés nuageuses

Les amplitudes des variations interannuelles de l’altitude et de la tempéra-
ture des nuages opaques et fins (fig. 5.5c,d) sont en accord avec celles observées
(fig. 5.5g,h). Les amplitudes des variations interannuelles des couvertures des
nuages opaques et fins simulés (fig. 5.5b), en revanche, sont deux fois plus faibles
que celles observées (fig. 5.5f). À l’échelle globale, on note que les variations obser-
vées de ∆COpaque et de ∆CThin sont en opposition de phase. Cela est dû à un « trans-
fert », dans l’océan austral (Southern Ocean), de couverture de nuages opaques en
couverture de nuages fins durant l’hiver austral et inversement durant l’été aus-
tral (non montré). Ces « transferts » entre les couvertures de nuages opaques et
de nuages fins ne sont pas bien représentés par le modèle et semblent être la
principale raison du manque d’amplitude dans les variations du CRE simulées à
l’échelle globale (fig. 5.5a) en comparaison de celles observées (fig. 5.5e).

Sur la figure 5.5a sont représentées les variations du CRE fournies par le modèle
(rouge) qui valident celles estimées à partir des propriétés nuageuses issues des
profils lidar simulés (noir) à l’échelle globale (R = 0, 76). Aussi, sur la figure 5.5e
sont représentées les variations du CRE observées par CERES (rouge) qui valident
celles estimées à partir des propriétés nuageuses issues des profils lidar observées
(noir) à l’échelle globale (R = 0, 71).

Les variations du CRE total simulées (fig. 5.6a, courbe noir) sont très claire-
ment pilotées par la contribution des nuages opaques (fig. 5.6a, courbe orange).
Elles suivent les variations de ZTOpaque (fig. 5.6b, barres vertes). Contrairement aux
simulations, les variations du CRE total observées (fig. 5.6d, courbe noire) semblent
principalement pilotées par COpaque (fig. 5.6e, barres violettes) et la contribution des
nuages fins n’est pas tout à fait négligeable (fig. 5.6d, courbe bleue et fig. 5.6f). Le
modèle attribue, à tort, la principale cause des variations du CRE total aux varia-
tions de ZTOpaque au lieu de COpaque, car il ne représente pas correctement les varia-
tions de couvertures des nuages opaques et fins (fig. 5.5b) liées aux « transferts »
entre ces deux types de nuages aux moyennes latitudes.
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LMDZ Observations

FIGURE 5.5 : Comparaison des séries temporelles des anomalies simulées (gauche) et obser-
vées (droite) entre 2008 et 2014 au-dessus des océans en moyenne globale : (a) CRE dérivé
des observations du simulateur lidar COSP (noir) et CRE fourni par le modèle LMDZ, R
est le coefficient de corrélation, (e) CRE dérivé des observations du lidar CALIOP (noir) et
CRE dérivé des mesures CERES (rouge), R est le coefficient de corrélation, (b) et (f) couver-
tures des nuages opaques et fins, (c) et (g) températures des nuages opaques et fins et (d) et
(h) altitudes des nuages opaques et fins. La simulation est de type « AMIP ». L’anomalie est
calculée comme la différence entre la valeur du mois courant et la moyenne sur la période
2008–2014.
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LMDZ Observations

FIGURE 5.6 : Décomposition des variations temporelles du CRE simulées (gauche) et ob-
servées (droite) de 2008 à 2014 au-dessus des océans en moyenne globale, en contributions
dues aux variations des propriétés nuageuses. (a) Anomalie de CRE dérivée des « obser-
vations » du simulateur lidar de COSP décomposée en anomalie de CRE due aux nuages
opaques et anomalie de CRE due aux nuages fins, toutes deux à leur tour décomposées en
contributions dues aux variations (b) de la couverture des nuages opaques et de l’altitude
des nuages opaques (c) de la couverture des nuages fins, de l’altitude des nuages fins et de
l’émissivité des nuages fins. La simulation est de type « AMIP ». (d), (e) et (f) idem dans les
observations. L’anomalie est calculée comme la différence entre la valeur du mois courant
et la moyenne sur la période 2008–2014.
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5.2.2 Quelle propriété nuageuse pilote les variations du CRE?

La contribution de chaque propriété nuageuse aux variations du CRE total si-
mulées peut être quantifiée à l’aide de la méthode développée dans le chapitre 4
(voir sect. 4.1.2). Dans la région du centre du Pacifique tropical (fig. 5.7a), soumise
à de grandes variations des propriétés nuageuses due à l’ENSO (fig. 4.3), les parts
relatives des variations des propriétés nuageuses sont assez bien représentées par le
modèle en comparaison des observations. La surestimation de la contribution des
nuages opaques et la sous-estimation de celles des nuages fins, sont dues, respecti-
vement, à la surestimation et la sous-estimation de la couverture de chacun dans les
tropiques (fig. 5.1a,e). L’ENSO provoquant des variations des propriétés des nuages
très importantes et, par conséquent, des variations du CRE très importantes, elle est
étudiée depuis longtemps pour contraindre les modèles et ces derniers parviennent

FIGURE 5.7 : Comparaison des contributions relatives des propriétés des nuages opaques
et fins aux variations entre 2008 et 2014 du CRE(LID)

Total simulées et observées : (a) anomalies
en moyennes mensuelles au dessus de la région du centre du Pacifique tropical [160◦ E
– 160◦ W; 10◦ S – 10◦ N] considérées par rapport à la moyenne des mêmes mois sur la
période 2008–2014, (b) idem à l’échelle globale. La simulation est de type « AMIP ».
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maintenant à reproduire ces évènements assez fidèlement (p. ex. DELECLUSE et al.,
1998 ; ACHUTARAO et SPERBER, 2006 ; GUILYARDI et al., 2009). À l’échelle globale
(fig. 5.7b) en revanche, les variations des propriétés nuageuses sont plus subtiles.
Le modèle surestime largement la part relative aux variations du CRE total due
aux variations de ZTOpaque (90 % vs 15 %), à cause du manque de variabilité simulée
dans la couverture des nuages opaques (fig. 5.5b). Dans les observations, la contri-
bution la plus importante aux variations du CRE total est due aux variations de
COpaque (60 %). On peut également noter que la part due aux variations de ZTThin
(25 %) est plus importante que celle de ZTOpaque (15 %) dans les observations. Pour-
tant, les contributions mois par mois de ZTOpaque (fig. 5.6e, barres vertes) sont plus
importantes que celles de ZTThin (fig. 5.6f, barres vertes), mais elles s’opposent plus
souvent au changement de CRE total observé (fig. 5.6d, courbe noire).

Le fait que les variations du CRE total à l’échelle globale dans le modèle soient
pratiquement pilotées uniquement par ZTOpaque alors que les observations indiquent
qu’elles sont majoritairement pilotées par COpaque est un résultat particulièrement
intéressant 2. En effet, il convient de rappeler que la plupart des études indiquant
un rôle majeur du changement d’altitude des nuages dans les rétroactions nua-
geuses se basent sur des simulations de modèles (p. ex. ZELINKA et al., 2012b ;
CHEPFER et al., 2014 ; ZELINKA et al., 2016), or notre étude semble indiquer que le
rôle joué par les changements d’altitude des nuages dans les variations du CRE
total dans le climat actuel est très largement surestimé dans les modèles (du moins
dans LMDZ). Il est donc possible qu’il en soit de même dans les variations à « long
terme », c.-à-d. dans les rétroactions nuageuses.

5.3 Décomposition des rétroactions nuageuses simu-
lées

Nous allons maintenant nous intéresser aux variations des propriétés nuageuses
sur le long terme dans le cadre d’un réchauffement climatique (sect. 5.3.1) pour quan-
tifier les rétroactions nuageuses à long terme liées à chacune des propriétés nua-
geuses. Nous comparerons ces résultats avec les rétroactions liées aux variations
interannuelles dans le climat actuel, appelées rétroactions à court terme, pour mesu-
rer leur consistance, une condition nécessaire pour contraindre les rétroactions à long
terme des modèles avec des observations de la variabilité interannuelle (sect. 5.3.2).

2. N.B. : Ces résultats préliminaires ne sont issus que d’un seul modèle. Cette étude devra être
affinée et étendue à d’autres modèles.



5.3. Décomposition des rétroactions nuageuses simulées 97

5.3.1 Changement des propriétés nuageuses dans un contexte de
réchauffement climatique

À l’aide de la simulation du climat actuel et d’une simulation du climat futur (si-
mulations de type « AMIP » et « AMIP+4K » ; voir sect. 2.4.1), nous pouvons évaluer
les changements des propriétés nuageuses dans un contexte de réchauffement cli-
matique. La figure 5.8 montre les changements des propriétés des nuages opaques
(COpaque, TOpaque et ZTOpaque) et des nuages fins (CThin, TThin, ZTThin et εThin) par de-
gré de réchauffement de la SST à l’échelle globale. On retrouve quelques-uns des
principaux changements nuageux liés au réchauffement du climat prédits par de
nombreux modèles : notamment une réduction de la couverture nuageuse hormis
dans le Pacifique tropical (fig. 5.8a,b) (p. ex. ZELINKA et al., 2012b) et une élévation
de l’altitude des nuages dans les tropiques (fig. 5.8e,f) (p. ex. ZELINKA et HART-
MANN, 2010) en accord avec l’hypothèse de « température d’enclume fixe » (fixed
anvil temperature) de HARTMANN et LARSON (2002). En revanche, on n’observe pas
d’élévation notable des nuages en dehors des tropiques généralement prédite par
les modèles qui serait associée à une élévation de la tropopause (p. ex. LORENZ

et DEWEAVER, 2007). Ceci entraîne une augmentation de la température des nuages
dans ces régions (fig. 5.8c,d) en raison du décalage du profil de température vers des
températures plus chaudes. Grâce à notre étude, nous pouvons maintenant séparer
les changements de propriétés nuageuses liés aux nuages opaques (fig. 5.8, gauche)
de ceux liés au nuages fins (fig. 5.8, droite). On remarque alors que, pour le modèle,
les changements de couvertures nuageuses sont pratiquement entièrement dus
aux nuages opaques (fig. 5.8a) et que l’élévation des nuages est plus importante
pour les nuages opaques (180 m K−1 en moyenne globale, fig. 5.8e) que pour les
nuages fins (120 m K−1 en moyenne globale, fig. 5.8f), ce qui semble lié au fait que
ZTOpaque pilote très largement les variations interannuelles du CRE simulées alors
que ZTThin ne joue presque aucun rôle (fig. 5.7b). On note également que l’émissivité
des nuages fins ne change pas du tout (<0,02 K−1 dans toutes les régions, fig. 5.8g).

5.3.2 Quelle propriété nuageuse pilote les rétroactions nua-
geuses?

À partir des changements des propriétés nuageuses entre le climat futur et le
climat actuel moyennés à l’échelle globale, il est possible de déduire le changement
de CRE total et les contributions des différentes propriétés nuageuses à partir des
expressions simples. En divisant les valeurs obtenues par l’augmentation moyenne
de la SST à l’échelle globale, on obtient une estimation de la rétroaction nuageuse
totale à long terme et des contributions liées à chaque propriété nuageuse (fig. 5.9,
barres hachurées). Suivant DESSLER (2013), nous calculons aussi les rétroactions
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FIGURE 5.8 : Changements en moyennes annuelles de (a) la couverture des nuages
opaques, (b) la couverture des nuages fins, (c) la température des nuages opaques, (d) la
température des nuages fins, (e) l’altitude des nuages opaques, (f) l’altitude des nuages fins
et (g) l’émissivité des nuages fins par degré de réchauffement de la SST à l’échelle globale.
Changements entre un climat futur représenté par la moyenne sur la période 2006–2012
d’une simulation de type AMIP+4K et un climat actuel représenté par la moyenne sur la
période 2008–2014 d’une simulation de type AMIP.
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FIGURE 5.9 : Rétroactions nuageuses interannuelles (short-term) comparées aux rétroac-
tions nuageuses dues au réchauffement climatique (long-term). Le « short-term » correspond
à une simulation sur la période 2008–2014 d’une simulation de type AMIP. Le « long-term »
correspond au changement entre un climat futur représenté par la moyenne sur la pé-
riode 2006–2012 d’une simulation de type AMIP+4K et un climat actuel représenté par la
moyenne sur la période 2008–2014 d’une simulation de type AMIP.

nuageuses en réponse à la variabilité interannuelle, appelées rétroactions nua-
geuses à court terme, en effectuant la régression linéaire entre les contributions
mensuelles des propriétés nuageuses au CRE total à l’échelle globale (fig. 5.6b,c)
et la moyenne mensuelle de l’anomalie de SST à l’échelle globale (fig. 5.9, barres
remplies d’étoiles).

Sur le long terme, les rétroactions nuageuses sont positives, en raison de l’élé-
vation de l’altitude des nuages opaques contrebalancée en partie par la diminution
de la couverture nuageuse des nuages opaques. Les nuages fins ne jouent aucun
rôle. Ces résultats sont en accord avec les résultats multi-modèles de la figure 1a de
ZELINKA et al. (2016) (fig. 1) en ce qui concerne les signes et les rôles joués par la
couverture et l’altitude des nuages dans les rétroactions nuageuses infrarouges. Sur
le court terme, les rétroactions nuageuses sont de mêmes signes et ordonnées de
la même façon que les rétroactions nuageuses à long terme. L’amplitude des rétro-
actions nuageuses à court terme est en revanche systématiquement plus grande,
d’un facteur 2 à 3. ZHOU et al. (2015) ont trouvé un facteur 2 entre les rétroactions
nuageuses (infrarouge + visible) totales à court terme et celles à long terme, ce qui
conforte nos résultats. Il y a donc une cohérence, pour ce modèle, entre la décompo-
sition des rétroactions nuageuses à long terme et court terme.

Ce résultat est très encourageant, car s’il se vérifie avec une analyse multi-
modèles, c.-à-d. si on trouve, pour chaque propriété nuageuse, de bonnes corréla-
tions entre les rétroactions à long terme et court terme simulées par différents modèles,
alors les observations par lidar utilisées selon la méthode présentée dans cette thèse
pourraient contraindre (KLEIN et HALL, 2015) les rétroactions nuageuses simulées

5

RÉTRO
A

C
TIO

N
S

N
UA

G
EU

SES
D

A
N

S
LES

M
O

D
ÈLES



100 RÉTROACTIONS NUAGEUSES DANS LES MODÈLES

par les modèles.

5.4 Conclusion

Dans ce chapitre, nous avons appliqué à un modèle de climat (LMDZ) la même
méthode que celle fondée sur les observations par lidar, présentée dans les précé-
dents chapitres. Pour cela, nous avons dérivé les propriétés nuageuses d’intérêts
d’un simulateur lidar. La comparaison directe des résultats issus des simulations
à ceux des observations a permis de tester le réalisme des nuages simulés dans le
climat actuel. Cette méthode a également permis de décomposer les rétroactions nua-
geuses infrarouges simulées à long terme et à court terme. Les principales conclusions
de ce chapitre sont :

1. La contribution des nuages opaques au CRE simulée dans LMDZ surestime
celle observée (87 % contre 73 %), principalement en raison d’une surestima-
tion de la couverture des nuages opaques.

2. Les « transferts » de couvertures entre nuages opaques et nuages fins à l’échelle
interannuelle ne sont pas représentés avec assez d’amplitude dans LMDZ.
Ceci induit que LMDZ attribue, à tort, la principale cause des variations du
CRE simulées aux variations d’altitude des nuages opaques. En effet, les ob-
servations montrent qu’il s’agit en réalité des variations de la couverture des
nuages opaques.

3. La décomposition des rétroactions à long terme est corrélée avec celle à court
terme dans LMDZ, ce qui suggère que les observations interannuelles dans le
climat actuel puissent contraindre les rétroactions simulées à long terme par les
modèles.

4. Étant donné 3. et le désaccord de 2. il est possible que la forte contribution
de l’élévation des nuages aux rétroactions nuageuses dans un contexte de ré-
chauffement climatique, généralement admise, ne soit pas aussi grande qu’es-
comptée.
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Conclusions et perspectives

Nous avions pour objectif, dans cette thèse, de répondre à trois questions princi-
pales dans le but de déterminer si les observations acquises depuis un lidar spatial
pourraient nous permettre de mieux comprendre les mécanismes de rétroactions
nuageuses infrarouges et contraindre leur représentation dans les modèles numé-
riques de climat. Nous faisons ici la synthèse des réponses à ces trois questions et
présentons les perspectives envisagées dans la continuité des ces travaux.

Est-il possible d’estimer l’effet radiatif infrarouge des nuages à partir d’observa-
tions par lidar embarqué sur satellite?

Bien qu’il puisse paraître surprenant de chercher à estimer l’effet radiatif des
nuages dans le domaine infrarouge à partir d’observations par lidar opérant à une
longueur d’onde du domaine visible, nous avons démontré que les observations par
lidar spatial permettait de le faire remarquablement.

En effet, nous avons vu que les informations détaillées de la distribution ver-
ticale des nuages, fournies par les observations par lidar spatial, pouvaient se ré-
sumer en une unique propriété nuageuse proportionnelle à l’OLR : la température
radiative du nuage TOpaque =

TTop+TZOpaque
2

pour les nuages opaques, où ZOpaque est
l’altitude d’opacité dans le nuage opaque, et la température radiative du nuage
TThin =

TTop+TBase
2

pour les nuages fins. L’expression trouvée reliant l’OLR au-dessus
d’un nuage opaque OLROpaque et TOpaque est : OLROpaque = 2, 0TOpaque − 310. Elle
s’applique à toutes les régions et est validée par les observations colocalisées du
radiomètre CERES avec la lidar CALIOP (R = 0, 95). Cette relation indique que si
un nuage opaque s’élève de sorte que T |Opaque diminue de 1 K, alors l’OLR décroît de
2 W m−2. Cette expression est également appliquée à l’OLR au-dessus d’un nuage fin
OLRThin en utilisant TThin et en faisant également intervenir l’émissivité du nuage
fin εThin. L’expression pour OLRThin donne également de très bons résultats compa-
rés aux observations colocalisées de CERES avec CALIOP (R = 0, 89).

Grâce à ces expressions simples de OLROpaque et OLRThin, il est possible de dé-
terminer le CRE LW à partir de cinq propriétés nuageuses dérivées des observations
par lidar spatial : TOpaque, TThin, εThin, la couverture des nuages opaques COpaque et la
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couverture des nuages fins CThin. Le CRE LW calculé en moyenne globale sur la pé-
riode 2008–2010 à partir de ces cinq propriétés nuageuses dérivées des observations
de CALIOP diffère de 0,1 W m−2 de celui mesuré par CERES.

De plus, grâce à cette distinction entre nuages opaques et nuages fins faite par
le lidar, il est possible de décomposer le CRE LW en contributions dues aux nuages
opaques et aux nuages fins. On obtient ainsi que les nuages opaques contribuent
bien plus au CRE LW que les nuages fins (73 % contre 27 %) bien que les couvertures
de ces deux types de nuages à l’échelle globale soient semblables.

Quelle propriété nuageuse, observée par lidar, pilote l’évolution temporelle ob-
servée de l’effet radiatif infrarouge des nuages?

Le CRE LW pouvant être estimé à partir de cinq propriétés nuageuses dérivées
des observations par lidar spatial, nous avons pu nous intéresser aux variations tem-
porelles du CRE LW et à l’attribution de ces variations aux variations des cinq pro-
priétés nuageuses. Nous avons ainsi pu déterminer la part relative de chacune de
ces variables dans les variations du CRE LW sur la période 2008–2015. À l’échelle
globale, il en ressort que les nuages opaques pilotent très largement ces variations
(82 %), les variations de leur couverture jouant le rôle prépondérant (58 %) et les va-
riations de leur température un rôle secondaire (28 %) (−4 % dû aux variations de
l’OLR en « ciel-clair »).

Quelle propriété nuageuse, observable par lidar, pilote l’évolution temporelle de
l’effet radiatif infrarouge des nuages à court terme (sur 10 ans) et les rétroactions
nuageuses infrarouges à long terme (dans 100 ans) dans les simulations des mo-
dèles de climat?

À l’aide d’un simulateur lidar, nous avons appliqué cette méthode aux sorties
du modèle LMDZ. Sur une simulation « AMIP » représentant le climat actuel pour la
période d’observation de CALIOP, nous obtenons que c’est le changement d’altitude
de la température radiative des nuages opaques qui pilote, très largement (90 %),
l’évolution temporelle simulée de l’effet radiatif infrarouge des nuages.

Cette importance considérable du changement d’altitude de la température ra-
diative des nuages opaques dans LMDZ que l’on ne retrouve pas dans les obser-
vations est intéressante. En effet, cela suggère qu’il est possible que les conclusions
généralement faites sur l’importance du changement d’altitude des nuages dans les
rétroactions nuageuses infrarouges, qui sont basées sur des simulations de modèles,
soient largement surestimées. Ces observations pourraient donc être extrêmement
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contraignantes pour la simulation des rétroactions nuageuses dans les modèles. Ce-
pendant, il convient de s’assurer qu’il existe un lien entre ces variations interan-
nuelles simulées et les rétroactions à long terme.

Nous avons alors utilisé, en plus de la simulation « AMIP » représentant le cli-
mat actuel, une simulation « AMIP+4K » représentant le climat futur. Nous avons
ainsi pu calculer, et comparer, la décomposition des rétroactions nuageuses à court
terme et à long terme selon les cinq propriétés nuageuses. Bien que l’amplitude des
rétroactions nuageuses à court terme semble être le double des rétroactions nua-
geuses à long terme, les décompositions sont très similaires. Ceci renforce l’idée
que les observations par lidar spatial — précises et potentiellement stables sur plu-
sieurs décennies — acquises dans le climat actuel (court terme) sont particulièrement
pertinentes pour mieux comprendre les mécanismes de rétroactions nuageuses in-
frarouges et contraindre leur représentation dans les modèles numériques de climat
à long terme.

Perspectives

Il n’est pour l’instant pas possible d’affirmer que le rôle de l’altitude des nuages
dans les rétroactions nuageuses simulées à long terme soit largement surestimé
car cette étude est relativement préliminaire. De manière à conforter ces résultats,
cette étude devra être approfondie. En effet, plusieurs explications peuvent rendre
compte du désaccord apparent entre les observations et les simulations :

— Un seul modèle (LMDZ) est pour l’instant utilisé dans cette étude. Il est pos-
sible que ce modèle ne soit pas représentatif de l’ensemble des modèles de
climat. La figure 1a de ZELINKA et al. (2016) suggère que le modèle LMDZ fait
partie des modèles qui simulent une forte rétroaction des nuages dans l’infra-
rouge liée au changement d’altitude des nuages. Il sera donc nécessaire d’ef-
fectuer cette analyse sur un ensemble de modèles numériques. Elle pourra être
appliquée aux modèles qui disposent du simulateur lidar de COSP v2.0. Ceci
sera fait très prochainement dans CESM (Community Earth System Model) et
le modèle du GISS (Goddard Institute for Space Studies). Puis, pour que chaque
groupe de modélisateurs puisse effectuer simplement ce diagnostic sur leur
modèle, les cinq propriétés des nuages pertinentes seront ajoutées aux sorties
standards du simulateur lidar COSP.

— La simulation du climat futur (plus chaud) utilisée ici est une simulation pour
laquelle la température de surface est forcée à 4 degrés de plus que les va-
leurs observées actuellement. Ce type de simulation simple n’est pas nécessai-
rement très représentatif d’un réchauffement climatique. Nous devrons donc
appliquer cette analyse à des simulations plus avancées, notamment des simu-
lations dites « couplées », c.-à-d. où l’atmosphère est couplée avec l’océan.
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— Enfin, les variations du CRE dans le climat actuel ne sont pas nécessairement
un bon « analogue » du changement de CRE lié au réchauffement climatique.
Autrement dit, les processus qui pilotent les variations naturelles du CRE dans
le climat actuel ne sont pas nécessairement les mêmes que ceux qui pilotent le
changement de CRE dans un contexte de réchauffement climatique. Récem-
ment, quelques études ont suggéré que l’observation des variations de cer-
taines variables climatiques dans le climat actuel pourrait contraindre les si-
mulations des changements de ces variables dans un climat qui se réchauffe
(DESSLER, 2013 ; ZHOU et al., 2013 ; COLMAN et HANSON, 2013 ; KLEIN et
HALL, 2015). Bien que ces suggestions soient intéressantes, il convient de gar-
der à l’esprit qu’elles sont notamment faites parce que nous ne disposons pas
d’autres solutions actuellement. En effet, nous ne disposons pas d’observa-
tions du climat futur, bien entendu.

Pour améliorer, de façon plus générale, notre compréhension des mécanismes
de rétroactions nuageuses, il serait intéressant d’appliquer le cadre de travail dé-
veloppé dans cette thèse à une décomposition en régions afin de déterminer quelle
région pilote les variations du CRE à l’échelle globale. En effet, les modèles de climat
imputent souvent une large part des rétroactions nuageuses simulées aux change-
ments des propriétés des nuages dans les tropiques. Il serait intéressant de voir si,
dans le climat actuel observé, les régions tropicales pilotent également les variations
du CRE à l’échelle globale.

Enfin, si l’analogie entre les variations du CRE dans le climat actuel et le change-
ment de CRE lié au réchauffement climatique ne parvient pas à être justifiée par une
explication physique, alors les observations à court terme ne pourront pas appor-
tées de contraintes claires aux rétroactions nuageuses simulées à long terme. Il sera
dans ce cas nécessaire d’obtenir une série temporelle d’observations par lidar spatial
suffisamment longue pour parvenir à observer des changements nuageux qui sorti-
raient de la variabilité naturelle du climat et qui seraient attribués au réchauffement
de la planète.
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Annexe A

Physique du rayonnement et des
nuages
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A.1 Physique du rayonnement

A.1.1 Spectre et grandeurs

Le rayonnement électromagnétique peut être vu comme un ensemble d’ondes
se propageant à la vitesse de la lumière dans le vide c0 [m s−1]. La source de ce
rayonnement peut être le Soleil, la surface terrestre, l’atmosphère, ou bien encore
un instrument de mesure.

La longueur d’onde λ [m], le nombre d’onde ν [m−1] et la fréquence ν̃ [Hz] d’une
onde électromagnétique sont reliés par :

ν =
1

λ
(A.1)

et
ν̃ = c0ν =

c0

λ
(A.2)



108 PHYSIQUE DU RAYONNEMENT ET DES NUAGES

1 µm 10 µm 100 µm 1 mm 1 cm 10 cm100 nm10 nm1 nm0,1 nm

Vi
si

bl
e

U
ltr

av
io

le
t

R
ay

on
s 

X

R
ay

on
s 
𝛾

Pr
oc

he
 in

fra
ro

ug
e

In
fra

ro
ug

e

M
ic

ro
-o

nd
es

O
nd

es
 ra

di
o

Longueur d’onde λ

Courtes longueurs d’onde
(shortwave)

Grandes longueurs d’onde
(longwave)

380 nm 780 nm

4 µm

FIGURE A.1 : Spectre électromagnétique.

La fréquence ν̃ et le nombre d’onde ν sont souvent préférés à la longueur d’onde
λ par la communauté travaillant sur le transfert radiatif car ils sont proportionnels à
l’énergie E [J] transportée par les photons d’après la loi de Planck–Einstein E = hν̃

(EINSTEIN, 1905) où h ≈ 6,63× 10−34 J s est la constante de Planck.

En physique de l’atmosphère, le rayonnement dit de courtes longueurs d’onde (SW
en anglais pour shortwave ; λ < 4µm) est le terme utilisé pour désigner la partie du
spectre électromagnétique associée au rayonnement solaire et le rayonnement dit
de grandes longueurs d’onde (LW en anglais pour longwave ; λ > 4µm) est celui utilisé
pour faire référence au rayonnement émis par la Terre, parfois dit « tellurique ».

La figure A.1 donne les principaux termes employés pour décomposer le spectre
électromagnétique. Le tableau A.1 résume l’ensemble des termes utilisés pour quan-
tifier le rayonnement électromagnétique.

Loi de Lambert

En transfert radiatif, on fait parfois l’hypothèse que la source lumineuse est lam-
bertienne (ou orthotrope). Il s’agit d’une source de lumière dont la luminance est
isotrope, c.-à-d. identique dans toutes les directions du demi-espace. Elle ne doit
pas être confondue avec une source lumineuse isotrope pour laquelle l’intensité lu-
mineuse est la même dans toutes les directions.

Pour une surface lambertienne plane, petite devant la distance d’observation,
l’intensité I [W sr−1] varie selon : I(θ) = I(0)cos(θ) (fig. A.2).

L’exitance (parfois encore appelée « émittance » 1) M [W m−2] se calcule par inté-
gration de la luminance L [W m−2 sr−1] sur le demi-espace selon : M =

∫∫
2π

Lcosθd2ω.

1. « Cette dénomination, "exitance" remplace celles, plus anciennes, d’émittance et de radiance. »
– Bases de Radiométrie Optique, 2e Edition, J.-L. Meyzonnette et T. Lépine, Cépaduès-Editions (2001)
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Quantité Symbole Unité Définition Expressions

Énergie
rayonnante
(radiant energy)

Q J
Énergie transportée par
le rayonnement
électromagnétique

Q =
∫∫∫
δV

1
2 (ε0

~E2 + 1
µ0

~B2)d3V

Q = Φ∆T

Flux radiatif
(radiant flux) Φ W

Énergie rayonnante par
unité de temps

Φ = d
dtQ

Φ =
∫∫
δS

Ed2S

Densité de flux
radiatif a

(Radiant flux
density)

F W m−2 Flux radiatif traversant
une unité de surface

F = d2

d2SΦ

F =
∫∫
2π

Lcosθd2ω

Intensité
radiative
(radiant
intensity)

I W sr−1
Flux radiatif par unité
d’angle solide dans une
certaine direction

I = d2

d2ΩΦ

I =
∫∫
δS

Lcosθd2S

Éclairement
spectral
(spectral
irradiance)

Eλ W m−2 nm−1 Éclairement à une
longueur d’onde donnée

Eλ =
∫∫
2π

Lλcosθd
2ω

Luminance
(radiance) L W m−2 sr−1

Intensité radiative émise
par unité de surface
perpendiculaire à la
direction

L = 1
cosθ

d2

d2ΩM

L =
∫ λ2

λ1
Lλdλ

Luminance
spectrale
(spectral
radiance)

Lλ W m−2 sr−1 nm−1 Luminance à une
longueur d’onde donnée Lλ = 1

cosθ
d2

d2ΩEλ

a. On utilise généralement les termes « éclairement » (irradiance), lorsque le rayonnement est in-
cident, et « exitance » (radiant exitance), si le rayonnement émerge d’une surface, au lieu de « densité
de flux radiatif ».

TABLE A.1: Principaux termes utilisés pour décrire le rayonnement électromagnétique.

A

PH
YSIQ

U
E

D
U

RA
YO

N
N

EM
EN

T
ET

D
ES

N
UA

G
ES



110 PHYSIQUE DU RAYONNEMENT ET DES NUAGES
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FIGURE A.2 : Intensité I et luminance L d’une source lambertienne (orthotrope). Pour qu’il
y ait la même luminance dans toutes les directions, le flux traversant une surface dS doit
être le même quelle que soit la direction. Intuitivement, on peut comprendre que l’intensité
doit diminuer avec θ, de sorte que cela compense le fait que plus θ est grand, plus la surface
dS projetée sur la surface émettrice réelle dS′ est grande. L’intensité varie selon I(θ) =
I(0)cos(θ).

Dans le cas d’une source lumineuse lambertienne, on obtient la loi de Lambert :

M = πL (A.3)

De même, si la luminance incidente à une surface est isotrope, on obtient pour
l’éclairement E [W m−2] : E = πL.

À titre d’exemple, le rayonnement du corps noir (section A.1.2) suit la loi de
Lambert.

A.1.2 Corps noir

Un corps noir est une surface idéale qui, quelque soit la longueur d’onde ou
l’angle d’incidence, absorbe intégralement tous les rayons incidents, sans trans-
mettre, sans réfléchir ni diffuser.
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Loi de Planck

La luminance spectrale Bλ [W m−2 sr−1 nm−1] émise par un corps noir à la tem-
pérature T [K] est donnée par la loi de Planck 2 (fig. A.3) :

Bλ(T ) =
2hc2

0

λ5[e
hc0
kBλT − 1]

(A.4)

avec c0 ≈ 3,00× 108 [m s−1] la vitesse de la lumière dans le vide, λ [nm] la longueur
d’onde, h ≈ 6,63× 10−34 J s la constante de Planck et kB ≈ 1,38× 10−23 J K−1 la
constante de Boltzmann.

FIGURE A.3 : Spectres d’émission du corps noir selon sa température, tracés en fonction de
la longueur d’onde. c© Atmospheric Science – J. M. Wallace and P. V. Hobbs.

Loi de déplacement de Wien

La dérivée de l’équation (A.4) évaluée en 0 permet de déterminer la longueur
d’onde du maximum d’émission du corps noir λm [µm] en fonction de sa tempéra-
ture T [K]. Cette loi est connue sous le nom de loi de déplacement de Wien (fig. A.3)
et s’écrit :

λm(T ) =
2897

T
(A.5)

Cette loi permet d’expliquer pourquoi le maximum d’émission du rayonnement
solaire est centré sur le domaine visible et le maximum d’émission du rayonnement
tellurique se situe autour de 10µm, dans le domaine infrarouge (fig. A.4).

2. Découverte de façon empirique en 1900 par Max Planck, la loi de rayonnement du corps noir
a donné naissance à la mécanique quantique.
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FIGURE A.4 : Rayonnement transmis par l’atmosphère et spectre du corps noir (normalisé)
aux températures représentatives du Soleil et de la Terre. CC© Robert A. Rohde.

Loi de Stefan–Boltzmann

L’exitance du corps noir MB [W m−2] à la température T [K], obtenue par inté-
gration de la loi de Planck sur toutes les longueurs d’onde, est donnée par la loi de
Stefan–Boltzmann :

MB = σT 4 (A.6)

avec σ ≈ 5,67× 10−8 W m−2 K−4 la constante de Stefan–Boltzmann.

À partir d’une mesure de l’exitance d’un corps quelconque (noir ou non-noir),
on peut déterminer la température équivalente du corps noir TE [K] (aussi appelée tem-
pérature efficace d’émission). Elle correspond à la température que devrait prendre le
corps noir pour avoir la même exitance.

À partir d’une mesure de luminance spectrale d’un corps quelconque, on peut
déterminer la température de brillance TB [K]. Elle correspond à la température que
devrait prendre le corps noir pour avoir la même luminance spectrale dans la direc-
tion de la mesure.
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A.1.3 Corps réel

Contrairement au corps noir qui absorbe tout le rayonnement incident, un corps
réel absorbe une partie du rayonnement incident, en transmet une partie et en réflé-
chit une autre (fig. A.5). Les fractions de rayonnement absorbé, transmis et réfléchi
sont définies spectralement par le facteur d’absorption (ou absorptance 3) Aλ, le facteur
de transmission (ou transmittance) τλ et le facteur de réflexion (ou réflectance) Rλ :

Aλ =
Φλ(absorbé)

Φλ(incident)
(A.7)

τλ =
Φλ(transmis)

Φλ(incident)
(A.8)

Rλ =
Φλ(réf léchi)

Φλ(incident)
(A.9)

où Φλ [W nm−1] représente le flux radiatif spectral. Ces trois facteurs vérifient pour
chaque longueur d’onde :

Aλ + τλ +Rλ = 1 (A.10)

Transmis

Absorbé

Réfléchi

Incident

Émis

Émis

FIGURE A.5 : Interactions rayonnement–matière.

La diffusion et l’absorption du rayonnement par les molécules de gaz, les aéro-
sols et les particules nuageuses contribuent à l’extinction des rayonnements solaire
et terrestre lorsqu’ils traversent l’atmosphère (fig. A.4).

Un corps réel émet également moins que le corps noir idéal. Le rapport entre
la luminance spectrale du corps réel et celle du corps noir à la même température
définit l’émissivité spectrale ελ du corps réel :

ελ =
Lλ

Bλ(T )
(A.11)

3. À ne pas confondre avec l’absorbance égale au logarithme du rapport entre le rayonnement
incident et transmis – IUPAC, Compendium of Chemical Terminology, Gold Book (2012).
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Loi de Kirchhoff

La loi de Kirchhoff indique que l’émissivité d’un corps est égale à son absorp-
tance :

ελ = Aλ (A.12)

Cette loi est applicable aux gaz à condition que la fréquence des collisions mo-
léculaires soit plus grande que la fréquence avec laquelle les molécules absorbent et
émettent au voisinage de la longueur d’onde d’intérêt. Lorsque cette condition est
vérifiée, on dit que le gaz est à l’équilibre thermodynamique local (LTE en anglais
pour Local Thermodynamic Equilibrium), ce qui reste vrai dans l’atmosphère jusqu’à
des altitudes proches de 60 km.

Un corps pour lequel l’émissivité et l’absorptance sont indépendantes de la lon-
gueur d’onde est appelé un corps gris.

A.1.4 Absorption et diffusion par les nuages

Dans le cas d’une particule homogène sphérique, les propriétés d’absorption et
de diffusion dépendent uniquement de la partie imaginaire de son indice de réfrac-
tion mi et du paramètre de taille x = 2πr

λ
.

Absorption

L’efficacité d’absorption Kλ,abs d’une gouttelette est proportionnelle à mi, dont
la valeur dépend de la longueur d’onde considérée (fig. A.6). Dans le domaine vi-
sible, la valeur de mi est très faible. On peut alors faire l’hypothèse qu’il n’y a pas
d’absorption par les particules nuageuses dans le visible (Kλ,abs ≈ 0). En revanche,
on remarque que pour des longueurs d’onde situées dans le domaine infrarouge,
la valeur de mi est élevée, ce qui indique que l’absorption par les nuages dans ce
domaine est importante.

Diffusion

L’efficacité de diffusion Kλ,diff peut être tracée en fonction de x connaissant mi.
On reconnaît sur la figure A.7, dans le cas d’une particule sphérique non absorbante,
trois régimes différents :

— le régime de Rayleigh avec la loi Kλ,diff ∝ x4, lorsque la taille des particules
est très petite devant la longueur d’onde (x << 1) ;
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FIGURE A.6 : Partie imaginaire de l’indice de réfraction de l’eau en fonction de la longueur
d’onde. Source : ZOLORATEV et DEMIN (1977)

— le régime de Mie avec un comportement oscillatoire amorti, lorsque la taille
des particules et la longueur d’onde sont du même ordre de grandeur (x =

O(1)) ;

— l’optique géométrique avec des oscillations moins importantes et Kλ,diff ≈ 2,
lorsque la taille des particules est très grande devant la longueur d’onde (x >>
1).

Le type de régime dépend donc de la longueur d’onde et de la taille de la parti-
cule diffusante (fig. A.8). Dans le domaine visible, pour des gouttelettes de nuages,
on se trouve à la limite de l’optique géométrique et on peut considérer Kλ,diff ≈ 2.

Albédo de diffusion simple

L’albédo de diffusion simple ω0 (éq. (1.3)), pour une sphère d’eau liquide ou de
glace, tracé en fonction de la longueur d’onde (fig. A.9) permet de faire l’approxi-
mation que, dans le domaine visible, il n’y a pas d’absorption par les nuages, mais
uniquement de la diffusion (ω0 = 1).
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FIGURE A.7 : Efficacité de diffusion Kdiff en fonction du paramètre de taille x pour une
sphère d’eau liquide avec mi = 0. L’insert montre les mêmes résultats en échelle logarith-
mique. CC© Mathieu Perrin.

FIGURE A.8 : Paramètre de taille x en fonction de la longueur d’onde λ du rayonnement
incident et du rayon de la particule r. c© Atmospheric Science – J. M. Wallace and P. V.
Hobbs.
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FIGURE A.9 : Albédo de diffusion simple pour une sphère d’eau liquide ou de glace de
20µm de rayon en fonction de la longueur d’onde dérivé de la théorie de Mie. Source :
Cours Patrick Arnott Chap. 12 – University of Nevada Reno.

A.2 Physique des nuages

Dans la très grande majorité des cas, les nuages se forment dans la plus basse
couche de l’atmosphère : la troposphère. Un nuage est composé de gouttelettes li-
quides et/ou de cristaux de glace. Pour se former, ces gouttelettes et cristaux ont
besoin d’un environnement où la vapeur d’eau est en sursaturation et de la pré-
sence de fines particules en suspension dans l’air, appelées aérosols, sur lesquelles
les molécules d’eau vont pouvoir commencer à condenser. Différents mécanismes
permettent d’atteindre ces conditions. La microphysique décrit, lorsque ces condi-
tions sont réunies, la formation des gouttelettes et des cristaux. Les nuages ainsi
formés peuvent alors présenter des caractéristiques très diverses.

A.2.1 Formation

Microphysique

Pour former les gouttelettes ou les cristaux de glace qui composent un nuage,
la vapeur d’eau présente dans l’atmosphère doit condenser (condensation liquide
ou solide). Pour cela la vapeur d’eau doit être sursaturée, c.-à-d. que l’humidité re-
lative (RH en anglais pour Relative Humidity) — rapport entre la pression partielle
de la vapeur d’eau contenue dans l’air et la pression de vapeur saturante à la même
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température — doit être supérieure à 100 %. La condensation des molécules d’eau
seules, appelée nucléation homogène, n’est possible qu’à des sursaturations très éle-
vées que l’on ne rencontre pas dans la nature. En-dessous de ces niveaux de sur-
saturation, les gouttelettes embryoniques formées par nucléation homogène s’éva-
porent immédiatement. La vapeur d’eau parvient tout de même à condenser à de
faibles sursaturations à l’aide des particules en suspension, appelées aérosols, qui
leur servent de support. Ce type de condensation, appelée condensation hétérogène,
est plus ou moins efficace selon la taille, la forme et la composition des aérosols
utilisés comme noyaux de condensation. Pour les noyaux permettant la formation de
cristaux de glace, on parle de noyaux glaciogènes.

Une fois les gouttelettes liquides et les cristaux de glace formés, on peut déter-
miner le contenu en eau liquide (LWC en anglais pour Liquid Water Content) ou en
glace (IWC en anglais pour Ice Water Content) qui compose le nuage. Il s’exprime
généralement en [g m−3] et va, typiquement, de 0,03 g m−3 pour les cirrus à 3 g m−3

pour les gros cumulonimbus (LINACRE et GEERTS, 1999). Pour un nuage, on peut
également déterminer le rayon efficace des particules nuageuses re [m], le nombre
de particules nuageuses par unité de volume N [m−3], la masse d’eau liquide ou
de glace contenue dans une colonne verticale de 1 m2 de section [kg m−2] (LWP et
IWP en anglais pour Liquid Water Path et Ice Water Path) ainsi que son épaisseur op-
tique δ (sect. 1.1.3). Généralement, δ peut être considérée comme proportionnelle au
rapport entre le LWP et re (WOOD, 2006).

Dans un nuage dont la température est inférieure à 0 ◦C, les gouttelettes peuvent
se trouver à l’état liquide jusqu’à −40 ◦C. On parle dans ce cas de gouttelettes d’eau
surfondue.

Nous avons vu que pour qu’un nuage se forme, l’air doit être sursaturé en va-
peur d’eau et présenter des noyaux de condensation. Ces derniers sont présents
en très grand nombre dans les basses couches de l’atmosphère et sous différentes
espèces selon les régions du globe. Pour une quantité de vapeur d’eau donnée, la
sursaturation est atteinte plus rapidement à basse température. L’humidité relative
augmente ainsi généralement par refroidissement de l’air. Notamment, lorsqu’une
parcelle d’air s’élève dans l’atmosphère, elle se refroidit par détente adiabatique et
peut finir par devenir sursaturée en vapeur d’eau. Dans la partie qui suit, nous lis-
tons les principaux mécanismes permettant à l’air de s’élever, et ainsi, aux nuages
de se former.
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Mécanismes de formation

Nous venons de voir que la vapeur d’eau parvient à condenser lorsque la par-
celle d’air qui la contient se refroidit en s’élevant. Nous listons ci-dessous les princi-
paux mécanismes permettant à l’air de s’élever et ainsi aux nuages de se former.

Convection

Le réchaufffement du sol se communique
à l’air qui, dilaté donc plus léger, s’élève
et se refroidit par détente. Les nuages de
convection apparaissent d’autant plus faci-
lement qu’il y a de l’air froid en altitude
(masse d’air instable). Leur base est horizon-
tale, l’altitude et la forme de leur sommet
évoluent en fonction de la température.

Soulèvement orographique

Lorsqu’une masse d’air est poussée par le
vent vers un relief, elle est contrainte de
s’élever le long de la pente. En prenant de
l’altitude, sa température s’abaisse et peut
atteindre le seuil de saturation. Un nuage se
forme alors sur le versant « au vent » et se
dissipe sur le versant « sous le vent ».

Soulèvement frontal

Dans une perturbation en mouvement, l’air
chaud est soulevé à l’avant par la masse
d’air froid antérieur (front chaud). L’air
froid postérieur rejette l’air chaud en alti-
tude (front froid). L’air chaud se refroidit en
altitude et donne naissance à des nuages le
long des fronts.

Refroidissement par la base

Ce mécanisme conduit à la formation de
nuages bas ou brouillard lorsque une masse
d’air doux circule au-dessus d’une surface
plus froide. Ce mécanisme est fréquent sur
terre l’hiver à l’approche d’une masse d’air
doux et humide venant de l’océan. On l’ob-
serve l’été en mer lorsque de l’air relative-
ment doux arrive sur des eaux froides.

Source : meteofrance.fr.
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A.2.2 Classification

L’Atlas international des nuages de l’organisation météorologique mondiale
(OMM), dont une nouvelle version a été publiée en mars 2017 (International Cloud
Atlas, 2017 edition), établit une classification des nuages en dix genres (fig. A.10),
subdivisés en espèces, variétés et particularités. Elle se base sur la classification pro-
posée en 1803 par Luke Howard. Les dix genres ont été établis selon la forme et
l’altitude de la base des nuages. Les préfixes « strato » et « cumulo » différencient les
nuages étendus des nuages en amas. Les nuages les plus élevés portent le préfixe
« cirro », ceux d’altitude moyenne le préfixe « alto ». Le préfixe « nimbo », quant à
lui, marque l’aspect menaçant du nuage.

Cumulonimbus

Élevé

40 000 pieds
12 000 m

23 000 pieds

7 000 m

6500 pieds

2 000 m

Moyen

Bas

Cirrocumulus Cirrostratus Cirrus

Altocumulus
Altostratus

Nimbostratus

Stratocumulus

Cumulus Stratus

FIGURE A.10 : Classification des nuages en 10 genres selon l’Atlas international des nuages.
c© Valentin de Bruyn.

L’essort récent des observations des nuages par satellites amène à proposer
d’autres classifications des nuages que la classification classique. Usuellement, on
distingue les nuages bas situés à des pressions atmosphériques P > 680 hPa, les
nuages moyens pour 440 hPa < P < 680 hPa et les nuages élevés à P < 440 hPa.
Les nuages sont également souvent classés en fonction de leur épaisseur optique
(sect. 1.1.3).
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Annexe B

Mesures spatiales du rayonnement
et des nuages
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B.1 Lidar : instrument de télédétection active pour me-
surer la distribution verticale des nuages

Le lidar (Light Detection And Ranging) est une méthode de mesure par télédétec-
tion active (qui émet sa propre source de rayonnement, par opposition à la télédétec-
tion passive qui mesure le rayonnement naturel) qui utilise un laser comme émetteur.
Il est utilisé dans plusieurs applications pour l’observation de la Terre et s’avère très
utile pour l’étude de la distribution verticale de l’eau condensée dans l’atmosphère.

B.1.1 Principe de la mesure

Dans le cas d’un lidar pulsé, l’émetteur émet un faisceau laser de courte im-
pulsion. Ce faisceau laser interagit par diffusion et absorption avec les molécules
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présentes dans le milieu. Une partie de la lumière diffusée est renvoyée (rétrodiffu-
sée) vers un télescope récepteur équipé d’un photodétecteur (photomultiplicateur
ou photodiode à avalanche) qui convertit le signal reçu en un signal électrique. Ce
signal est ensuite traité et numérisé. La durée séparant l’émission de la réception
du signal renseigne sur la distance des cibles à l’instrument. Les caractéristiques du
signal reçu (amplitude, dépendance spectrale, polarisation) informent sur la nature
des cibles. Le schéma général est présenté figure B.1.

On peut distinguer plusieurs modes d’application du lidar selon le type d’inter-
action entre le faisceau laser et les cibles. Les principaux modes utilisés pour l’étude
de l’atmosphère sont :

— le lidar à rétrodiffusion élastique : utilisé pour l’étude des nuages et des aé-
rosols, il mesure le signal rétrodiffusé de façon élastique (c.-à-d. sans chan-
gement de longueur d’onde) par les molécules et particules de l’atmosphère.
Il est sensible à la réflectivité des couches atmosphériques traversées par le
faisceau laser et à l’atténuation du rayonnement optique le long du trajet aller-
retour. Il peut également être sensible à la polarisation de la lumière. Enfin, il
peut être à haute résolution spectrale (HSR) pour permettre la séparation du
signal en contributions moléculaire (diffusion Rayleigh) et particulaire (diffu-
sion Mie) en observant les légers décalages spectraux par effet Doppler liés à
des vitesses de déplacement très différentes des molécules et des particules ;

— le lidar à rétrodiffusion inélastique Raman : utilisé pour la mesure de la
concentration d’une espèce chimique ou la température, il émet à une lon-
gueur d’onde susceptible de donner lieu à une diffusion inélastique (c.-à-d.
avec changement de longueur d’onde) et mesure le signal rétrodiffusé avec un
décalage spectral caractéristique d’une molécule cible ;

— le lidar à absorption différentielle (DIAL en anglais pour DIfferential Absorp-
tion Lidar) : utilisé pour la mesure de la concentration de composés gazeux, il
repose sur l’émission de deux longueurs d’onde spécifiques : l’une centrée sur
le maximum d’une raie d’absorption du gaz étudié, l’autre en dehors de la raie
d’absorption pour servir de référence ;

— le lidar Doppler : utilisé pour la mesure de la vitesse radiale du vent, il néces-
site d’émettre à une raie laser étroite et très stable pour détecter le décalage de
longueur d’onde entre le signal émis et celui reçu.

Utilisé pour l’étude des nuages, le lidar renseigne sur leurs altitudes, leurs épais-
seurs géométriques, leurs épaisseurs optiques et, lorsqu’il est sensible à la polarisa-
tion de la lumière, la phase des particules nuageuses.
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FIGURE B.1 : Schéma général d’un système lidar et du principe de la mesure. CC© Kilohn
Limahn.

La résolution spatiale verticale du lidar ∆R [m] est définie selon :

∆R = µ
c0∆t

2
(B.1)

où c0 [m s−1] est la vitesse de propagation de l’onde lumineuse dans l’atmosphère
égale à la vitesse de la lumière, µ = cosθ avec θ l’angle d’inclinaison entre la visée et
le nadir (pour un lidar embarqué sur satellite) ou le zenith (pour un lidar au sol), et
∆t [s] la somme de la durée de l’impulsion lumineuse et du temps de réponse de la
détection. Le temps de réponse de la détection est généralement bien supérieur à la
durée de l’impulsion.

B.1.2 Équation lidar

Dans le cas d’un lidar à rétrodiffusion élastique par émission laser pulsée — ce-
lui utilisé pour étudier la distribution verticale des nuages —, la formule de l’équa-
tion lidar peut s’écrire :

Ns(λ,R) = Ne(λ)β(λ,R)∆R
A

R2
τ(λ,R)2G(λ,R) +NB(λ) (B.2)

où Ns(λ,R) correspond au nombre de photons de longueur d’onde λ reçus pro-
venant d’une couche située à la distance R (fig. B.2) et d’épaisseur ∆R = c∆t

2
[m],

β(λ,R) [m−1 sr−1] au coefficient de rétrodiffusion volumique de cette couche, Ne(λ) au
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FIGURE B.2 : Schéma du principe de mesure par lidar atmosphérique. Source : inspiré de
la page web lidar du Leibniz Institute for Tropospheric Research.

nombre de photons émis par le laser, A [m2] à l’aire du télescope, τ(λ,R)2 à la trans-
mittance aller-retour de l’atmosphère de l’instrument à la cible, G(λ,R) à l’efficacité
globale du système et NB(λ) au nombre de photons dus au bruit de fond du ciel.

Le nombre de photons émis par le laser (ou reçus par le télescope) peut s’expri-
mer en fonction de la puissance d’émission du laser (ou de la puissance reçue par le
télescope) P (λ) [W] :

N(λ) =
P (λ)∆t

Eλ
(B.3)

où Eλ = hc0/λ [J] est le quantum d’énergie d’un photon à la longueur d’onde λ,
avec h = 6,63× 10−34 J s la constante de Planck.

https://www.tropos.de/en/research/projects-infrastructures-technology/technology-at-tropos/remote-sensing/lidar/
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Le coefficient de rétrodiffusion volumique β(λ,R) [m−1 sr−1] correspond à la pro-
babilité qu’un photon à la longueur d’onde λ, par unité de distance parcourue dans
une couche située à la distance R, soit rétrodiffusé (à 180◦) dans un angle solide
unité. Son expression est :

β(λ,R) =
∑
i

σi(λ)

dΩ
ni(R) (B.4)

avec σi(λ)
dΩ

[m2 sr−1] la section efficace différentielle de rétrodiffusion d’un constituant i
et ni(R) le nombre de constituants par unité de volume dans la couche située à la
distance R.

Ainsi β(λ,R)∆R A
R2 représente la probabilité qu’un photon atteignant la couche

située à la distance R soit rétrodiffusé vers le télescope.

Enfin la transmittance de l’atmosphère τ(λ,R) s’écrit :

τ(λ,R) = e−η
∫ zlidar
z

1
µ
α(λ,z)dz (B.5)

où α(λ,R) [m−1] est le coefficient d’extinction volumique de la couche située à la dis-
tance R, et η le coefficient de diffusion multiple. Au cours de tentatives d’inversion du
signal lidar (c.-à-d. lorsqu’on cherche à restituer les paramètres α(λ,R) et β(λ,R) à
partir de la puissance reçue par le télescope), α(λ,R) et β(λ,R) sont généralement
supposés reliés par la relation α(λ,R) = Sβ(λ,R), où S [sr] est le rapport lidar dont la
valeur, considérée constante sur toute la couche nuageuse, dépend de la microphy-
sique.

B.1.3 Diffusion multiple

Lorsqu’un photon effectue un aller-retour direct entre la source et la cible qui
le diffuse vers l’arrière, on parle de diffusion simple. Cependant, le parcours effectué
par un photon avant d’être collecté par le télescope peut être plus complexe. Selon
le régime de diffusion (section A.1.4) et la forme des particules, la diffusion du pho-
ton est privilégiée selon certains angles de diffusion Θ d’après la fonction de phase
P (Θ) (fig. B.3). Dans le cas d’un laser émettant dans le visible, la diffusion par une
particule nuageuse a de grandes chances de se faire vers l’avant, quelques chances
de se faire vers l’arrière mais très peu aux angles intermédiaires. Ainsi, un photon
subit généralement plusieurs diffusions vers l’avant avant d’être rétrodiffusé. On
parle alors de diffusion multiple et on introduit un coefficient de diffusion multiple η
dans l’équation lidar pour tenir compte de cet effet (PLATT, 1973 ; WINKER, 2003).
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FIGURE B.3 : Fonction de phase P (Θ) en fonction de l’angle de diffusion Θ pour une gout-
telette sphérique de 20µm pour un rayonnement incident correspondant à la longueur
d’onde du vert. Source : BOUTHORS et al. (2006).

B.2 Radiomètre : instrument de télédétection passive
pour mesurer le rayonnement

B.2.1 Présentation

Un radiomètre est un instrument de télédétection passive (il n’émet pas de rayon-
nement contrairement à un instrument de télédétection active). Embarqué sur satellite,
il peut servir à mesurer, par exemple, l’énergie du rayonnement solaire réfléchi par
la Terre ou du rayonnement infrarouge émis par la Terre.

En fonction de l’objet d’étude, le radiomètre mesure le rayonnement dans dif-
férentes bandes spectrales, appelées canaux. Lorsqu’il permet de scanner, par ba-
layages successifs — on parle de la fauchée de l’instrument —, une région en effec-
tuant des mesures à différents angles, de sorte qu’il est possible de reconstruire une
image du rayonnement, on parle de radiomètres-imageurs (fig. B.4). Lorsqu’il possède
un très grand nombre de canaux, il permet de sonder l’atmosphère car les canaux
sont plus ou moins sensibles aux différents niveaux de l’atmosphère. On parle dans
ce cas de radiomètres-sondeurs.



B.2. Radiomètre 127

FIGURE B.4 : Exemple de fonctionnement d’un radiomètre-imageur permettant l’acquisi-
tion d’une image par balayage. Source : eduscol.education.fr.

B.2.2 Estimation du flux radiatif à partir des mesures du radio-
mètre CERES

La grandeur mesurée par CERES correspond à une luminance (Tableau A.1).
Pour estimer le bilan radiatif global, les luminances mesurées [W m−2 sr−1] doivent
être converties en flux radiatifs [W m−2]. Après un processus de « défiltrage » pour
corriger les imperfections de mesure dues à la réponse spectrale de l’instrument
(LOEB et al., 2001), les flux radiatifs sont estimés à partir d’ADM (Angular Distri-
bution Models ; LOEB et al., 2003b,a, 2007) permettant de considérer la dépendance
angulaire de la luminance selon le type de scène identifié (type de surface, fraction
nuageuse, ...). La fraction nuageuse de la scène est notamment déduite des mesures
de l’instrument MODIS également à bord du satellite Aqua. On obtient ainsi une
estimation du flux au sommet de l’atmosphère 1.

1. La Terre étant sphérique, les flux radiatifs [W m−2] décroissent en 1/r2 à mesure que l’on s’en
éloigne. Les flux au sommet de l’atmosphère fournis dans les produits CERES sont estimés à partir
d’ADM en considérant le champ de vue de référence à 100 km d’altitude pour tenir compte des
luminances provenant de l’atmosphère le long de chemins obliques au-dessus de l’horizon terrestre.
Ils sont ensuite ramenés, par la loi en carré inverse, à une altitude de référence de flux de 20 km :
le « sommet de l’atmosphère » radiatif efficace de la Terre. Cette altitude est celle qui permet de
comparer directement les flux dérivés des mesures avec ceux simulés par des modèles en « plans-
parallèles infinis » pour lesquels l’horizon est par conséquent à l’infini (LOEB et al., 2002).
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Annexe C

Informations complémentaires à
l’expression du CRE dérivé
d’observations par lidar
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C.3 Vérification de l’expression de l’OLR au-dessus d’un nuage fin
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C.4 Vérification de l’expression de l’OLR « griddé » contre les observa-
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C.5 Incertitude liée à l’utilisation de l’OLR « ciel clair » provenant de
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C.6 Sensibilité de l’expression de l’OLR « griddé » à Z |Opaque et au fac-
teur de diffusion multiple . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 133

C.7 Démonstrations de l’annulation des termes non linéaires lors de la
décomposition des variations du CRE . . . . . . . . . . . . . . . . . 138

C.8 Propriétés nuageuses issues du simulateur lidar dans LMDZ . . . 141

C.9 Validation de l’expression du CRE à partir de ZTOpaque et ZTThin . . 142

C.1 Température radiative d’un nuage

Schématiquement, si l’on considère une couche nuageuse optiquement uni-
forme, c.-à-d. que la profondeur optique δLW | depuis le sommet du nuage augmente
linéairement à mesure que l’on s’enfonce dans le nuage, avec une profondeur op-
tique LW total δLW |Cloud, on peut calculer le flux radiatif LW montant émis par le nuage
au sommet du nuage (δLW | = 0). En négligeant la diffusion par les particules nua-
geuses dans le domaine du LW, on peut, à partir de la forme intégrée de l’équa-
tion de Schwarzchild, exprimer la luminance spectrale montant verticalement I |ν (en
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W m−2 sr−1 m−1) émise par le nuage au sommet du nuage :

I |νCloud(δ
LW | = 0) =

∫ δ
LW |
Cloud

0

Bν(T (δLW |))e−δ
LW |

dδLW | (C.1)

Si l’on considère que la température croît linéairement avec δLW | du sommet à
la base du nuage (T (δLW |) = k1δ

LW | + k2) et en intégrant I |νCloud sur l’ensemble du
spectre LW (en utilisant la loi de Stefan–Boltzmann

∫
Bνdν = σT 4/π), on peut écrire

la luminance LW montant verticalement I |LWν (en W m−2 sr−1) émise par le nuage au
sommet du nuage :

I |LWνCloud
(δLW | = 0) =

∫ δ
LW |
Cloud

0

σ

π
(k1δ

LW | + k2)4e−δ
LW |

dδLW | (C.2)

En supposant maintenant que le nuage émet comme une surface Lambertienne
(voir loi de Lambert, annexe A.1), le flux radiatif LW montant F ↑LW | (en W m−2)
émis par le nuage au sommet du nuage est donné par :

F
↑LW |
Cloud(δ

LW | = 0) =

∫ δ
LW |
Cloud

0

σ(k1δ
LW | + k2)4e−δ

LW |
dδLW | (C.3)

Ainsi, pour des valeurs spécifiques des coefficients k1 et k2, qui déterminent
le gradient de température dans le nuage et la température du sommet (et par
conséquent également celle de la base connaissant δLW |Cloud), il est possible de calculer
F
↑LW |
Cloud(δ

LW | = 0) et ensuite de résoudre l’équation F
↑LW |
Cloud(δ

LW | = 0) = ε|σ(T
|
rad)

4 =

(1 − e−δ
LW |
Cloud)σ(T

|
rad)

4 pour déduire la température radiative équivalente du nuage
T
|
rad

C.2 Distributions verticales des nuages observées par
CALIOP

Pour trois régions, identiques à celles de la figure 3.2, la figure C.1 montre les
distributions de la distance entre le sommet du nuage et Z |Opaque parmi les nuages
opaques et la distance entre le sommet et la base des nuages parmi les nuages fins.
Dans les trois régions, lorsqu’un nuage opaque (fig. C.1a) est traversé par le faisceau
lidar, Z |Opaque est principalement trouvée dans le premier kilomètre sous Z |Top (30 %

dans la région d’ascendance tropicale, 52 % aux moyennes latitudes et 75 % dans la
région de subsidence tropicale). La distribution s’effondre après 1 km (noter l’axe
logarithmique des ordonnées). Les différences d’altitudes plus grandes, entre Z |Top
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et Z |Opaque, peuvent être dues à des nuages très étendus verticalement ou à la pré-
sence de plusieurs couches nuageuses dans les colonnes atmosphériques sondées.
Si l’on s’intéresse aux courbes en pointillé, qui représentent la partie de la PDF dont
les colonnes ne contiennent qu’une seule couche nuageuse, on remarque que les
courbes des trois régions tombent à 0 vers 4–5 km. Cela signifie que toute la partie
des PDF en trait plein se trouvant au-delà de 5 km est due à la présence de plusieurs
couches nuageuses, autrement dit à un recouvrement de différents nuages, dans les
colonnes atmosphériques. Cela suggère également que le faisceau laser du lidar ne
sonde jamais à plus de 5 km de profondeur dans un nuage.

En ce qui concerne les nuages fins (fig. C.1b), nous remarquons que Z |Base est
trouvée principalement dans le premier kilomètre sous Z |Top (49 % dans la région
d’ascendance tropicale, 68 % aux moyennes latitudes et 76 % dans la région de sub-
sidence tropicale). La distribution s’effondre après 1 km (noter encore l’axe logarith-
mique des ordonnées). Les parties des PDF composées des colonnes atmosphériques
ne contenant qu’une unique couche nuageuse (courbes en pointillé), et dont la dis-
tance entre Z |Top et Z |Base représente donc directement l’épaisseur géométrique du
nuage fin, tombent à 0 vers 4–5 km. Ceci suggère encore, comme pour les nuages
opaques, que toute la partie des PDF en trait plein se trouvant au-delà de 5 km

est due à la présence de plusieurs couches nuageuses dans les colonnes atmosphé-
riques. Cela suppose finalement, si l’on regarde les deux figures C.1a et C.1b, que le
faisceau laser n’est pas capable de sonder un nuage à plus de 5 km de profondeur.
Autrement dit, un nuage qui a une épaisseur géométrique verticale supérieure à
5 km est toujours déclaré comme un nuage opaque. De plus, comme les distribu-
tions s’effondrent après 1 km pour les nuages opaques et les nuages fins et pour
toutes les régions, cela suggère que, bien que le maximum de pénétration du lidar
semble être de 5 km, le faisceau laser est pratiquement systématiquement totalement
atténué dès lors qu’il pénétre à plus de 1 km dans un nuage.

C.3 Vérification de l’expression de l’OLR au-dessus
d’un nuage fin contre les observations CERES

Pour voir les effets de T�Thin et ε�Thin sur l’OLR�Thin, nous sélectionnons parmi les
observations CERES uniquement celles pour lesquelles la valeur de OLR�Clear déri-
vée du produit C3M (sect. 2.2.2) est comprise entre 275 et 285 W m−2. On peut ainsi
observer les effets des deux propriétés nuageuses sans que les résultats soient affec-
tés par des changement d’OLR�Clear. La figure C.2 montre ces résultats sur lesquels
nous traçons les expressions théoriques issues de l’équation (3.5). On peut voir que
ces expressions représentent assez bien les observations : une diminution de T�Thin
entraînant une diminuation de OLR�Thin, d’autant plus importante que ε�Thin est éle-
vée.
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FIGURE C.1 : Distributions de (a) la distance entre le sommet du nuage et Z |Opaque parmi les
nuages opaques et (b) la distance entre le sommet et la base des nuages parmi les nuages
fins dans 3 régions : identiques à la figure 3.2. Les courbes en pointillé représentent la dis-
tribution en tenant compte uniquement des colonnes atmosphériques sondées ne conte-
nant qu’une unique couche nuageuse (pas de multi-couches, c.-à-d. pas de recouvrement
de plusieurs nuages). Seules les données de nuit au-dessus des océans non-glacés pour la
période 2008–2015 sont considérées.

C.4 Vérification de l’expression de l’OLR « griddé »
contre les observations CERES

La figure C.3 montre la corrélation entre l’OLR dérivé des observations par li-
dar OLR�(LID)

Total (pour cette figure OLR�
Clear provient de C3M) et l’OLR dérivé des

mesures du radiomètre CERES à bord de Aqua colocalisées avec les observations
du lidar OLR�(CERES)

Total en moyennes mensuelles sur des boîtes de 2◦×2◦. Nous trou-
vons une excellente corrélation (R = 0, 95) et la régression est proche de la droite
unité ce qui renforce notre confiance sur la robustesse de cette expression simple de
l’OLR à estimer correctement l’OLR observé.

C.5 Incertitude liée à l’utilisation de l’OLR « ciel clair »
provenant de CERES-EBAF

Le produit C3M ne s’étendant pas au-delà d’avril 2011, nous remplaçons
OLR�

Clear fourni par le produit C3M par OLR�
Clear fourni par le produit CERES-

EBAF. La figure C.4 montre les comparaisons entre l’OLR observé et celui calculé en
utilisant OLR�

Clear provenant de CERES-EBAF est donnée. L’utilisation de OLR�
Clear
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FIGURE C.2 : Comparaison entre l’OLR observé au-dessus d’un nuage fin et celui dérivé
d’observations par lidar à l’échelle d’une empreinte au sol de CERES en fonction de T�Thin
et ε�Thin. Les résultats sont obtenus à partir d’observations colocalisées entre CERES (or-
données) et CALIOP (abscisses). Les expressions théoriques sont issues de l’équation (3.5).
Les résultats présentés sont identiques à ceux de la figure 3.4b desquels nous extrayons
uniquement les mesures pour lesquelles l’estimation deOLR�Clear est proche de 280 W m−2

(OLR�Clear ∈ [275–285 W m−2]), dans le but de voir uniquement l’influence de T�Thin et des
ε�Thin sur l’OLR.

provenant de CERES-EBAF au lieu de C3M augmente OLR�(LID)
Total de 0,6 W m−2 en

moyenne globale.

C.6 Sensibilité de l’expression de l’OLR « griddé » à
Z
|
Opaque et au facteur de diffusion multiple

La figure C.5a montre la différence entre l’OLR dérivé d’observations par lidar
OLR

�(LID)
Total présenté en figure 3.5a et celui qui serait obtenu si Z |Opaque était systéma-

tique trouvé 480 m plus haut. Pour faire cela, nous remplaçons l’altitude de Z |Opaque
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FIGURE C.3 : Comparaison entre l’OLR dérivé des observations par lidar et l’OLR mesuré
en moyennes mensuelles sur des boîtes de 2◦×2◦. Seules les données de nuit au-dessus des
océans non-glacés de l’année 2008 sont considérées.

dans chaque colonne atmosphérique contenant un nuage opaque trouvée par le li-
dar par l’altitude de la couche supérieure, de sorte que Z |Opaque soit systématique-
ment considéré 480 m) plus haut. Nous recalculons ensuite OLR�(LID)

Total exactement
avec la même méthode que celle décrite dans cette étude. L’effet de l’augmentation
de l’altitude de Z |Opaque de 480 m est une diminution de 0,9 W m−2 de OLR�(LID)

Total .
Les régions les plus affectées correspondent à celles où la couverture des nuages
opaques est importante (les couvertures montrées pour la période 2008–2015 sur la
figure 2.6a sont semblables à celle de l’année 2008) excepté les régions de stratocu-
mulus à l’est des océans tropicaux où C�

Opaque est forte mais où le changement de
OLR

�(LID)
Total n’est pas très prononcé. Une altitude de Z |Opaque plus élevée élève le ni-

veau où est considérée la température radiative des nuages opaques, ce qui donne
une température plus froide et finalement affaibli OLR�(LID)

Total . Puisque OLR�(LID)
Total

n’est pas très affecté dans les régions de stratocumulus, cela suggère que le gradient
vertical de température où ces nuages se situent doit être assez faible.

La figure C.5b montre la différence entre l’OLR dérivé d’observations par lidar
OLR

�(LID)
Total présenté en figure 3.5a et celui qui serait obtenu si l’on utilisait un facteur

de diffusion multiple η = 0,5 au lieu de η = 0,6. Abaisser la valeur de η augmente
de 0,05 les émissivités calculées des nuages fins. En conséquence, les régions pour
lesquelles la couverture des nuages fins est importante et où ces nuages sont haut et
froids, i.e. où ils ont un fort effet radiatif, sont les régions où OLR

�(LID)
Total est le plus
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FIGURE C.4 : Identique à la figure 3.5 mais en utilisant OLR�
Clear provenant du produit

CERES-EBAF au lieu de celui provenant du produit C3M dans les équations (3.5) et (3.6)
pour le calcul de OLR�(LID)

Total .
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sensible à cette modification du facteur de diffusion multiple. OLR�(LID)
Total décroît

jusqu’à 3,5 W m−2 dans la région indonésienne.
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FIGURE C.5 : Sensibilité de OLR�(LID)
Total à un changement d’altitude de Z |Opaque et à un

changement de la valeur du facteur de diffusion mutliple η considéré dans le calcul
de l’émissivité des nuages fins : (a) différence entre OLR�(LID)

Total présenté figure 3.5a et
OLR

�(LID)
Total si Z |Opaque était systématique trouvé 480 m plus haut et (b) différence entre

OLR
�(LID)
Total présenté figure 3.5a et OLR�(LID)

Total obtenu en prenant η = 0,5 au lieu de η =
0,6 pour le calcul des émissivité des nuages fins. Seules les données de nuit au-dessus des
océans non-glacés de l’année 2008 sont considérées.
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C.7 Démonstrations de l’annulation des termes non li-
néaires lors de la décomposition des variations du
CRE

Lorsque les dérivées partielles de l’équation (4.1) sont évaluées à la moyenne

des deux états (p. ex.
∂CRE

(LID)
Opaque

∂TOpaque
= −2, 0

COpaque1+COpaque2
2

), les termes non linéaires
s’annulent (démonstation 1). Lorsque les dérivées partielles de l’équation (4.2) sont
évaluées à la moyenne des deux états, les termes du deuxième ordre et les trois
quarts de ceux du troisième ordre s’annulent, ne laissant qu’une petite partie dans le
terme non linéaire qui est d’un ordre inférieur que celui escompté (démonstation 2).

Démonstration 1 L’équation (3.9) est un polynôme multivarié d’ordre deux. L’es-
timation des dérivées partielles du développement limité en série de Taylor d’un
polynôme multivarié d’ordre deux à la moyenne des deux états (X + ∆X

2
) donne

exactement la différence entre le polynôme évalué à ces deux états. Nous montrons
tout d’abord la démonstration au polynôme multivarié d’ordre deux le plus simple
f = (X = (x, y)) = xy, puis nous montrons que cela se vérifie pour l’équation (4.1).

• Si l’on évalue le développement limité à l’ordre 1 de f en X + ∆X
2

, on obtient :
∂f

∂x
(X +

∆X

2
)∆x+

∂f

∂y
(X +

∆X

2
)∆y = (y +

∆y

2
)∆x+ (x+

∆x

2
)∆y

= x∆y + y∆x+ ∆x∆y

ce qui est exactement égal à :

∆f = f(X + ∆X)− f(X) = (x+ ∆x)(y + ∆y)− xy = x∆y + y∆x+ ∆x∆y

• Si l’on évalue l’équation (3.9) à la moyenne des deux états, on obtient :

∆CRE
(LID)
Opaque = (

OLRClear1 +OLRClear2

2
− 2, 0

TOpaque1 + TOpaque2
2

+ 310)(COpaque2 − COpaque1)

− 2, 0
COpaque1 + COpaque2

2
(TOpaque2 − TOpaque1)

+
COpaque1 + COpaque2

2
(OLRClear2 −OLRClear1) + ∆CRE

(LID)
OpaqueNL

= COpaque2(OLRClear2 − 2, 0TOpaque2 + 310)︸ ︷︷ ︸
CRE

(LID)
Opaque2

−Opaque1(OLRClear1 − 2, 0TOpaque1 + 310)︸ ︷︷ ︸
CRE

(LID)
Opaque1

+∆CRE
(LID)
OpaqueNL

.
⇒ ∆CRE

(LID)
OpaqueNL

= 0
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Démonstration 2 L’équation (3.10) est un polynôme multivarié d’ordre trois. L’es-
timation des dérivées partielles du développement limité en série de Taylor d’un
polynôme multivarié d’ordre trois à la moyenne des deux états (X + ∆X

2
) donne

la différence entre le polynôme évalué à ces deux états moins une quantité égale à
un quart des termes du troisième ordre du développement limité . Nous montrons
tout d’abord la démonstration au polynôme multivarié d’ordre trois le plus simple
f = (X = (x, y, z)) = xyz, puis nous montrons que cela se vérifie pour l’équa-
tion (4.2).

• Si l’on évalue le développement limité à l’ordre 1 de f en X + ∆X
2

, on obtient :
∂f

∂x
(X +

∆X

2
)∆x+

∂f

∂y
(X +

∆X

2
)∆y +

∂f

∂z
(X +

∆X

2
)∆z

= (y +
∆y

2
)(z +

∆z

2
)∆x+ (xy +

∆x

2
)(z +

∆z

2
)∆y + (x+

∆x

2
)(y +

∆y

2
)∆z

= xy∆z + xz∆y + yz∆x+ x∆y∆z + y∆x∆z + z∆x∆y +
3

4
∆x∆y∆z

ce qui est pratiquement égal à :

∆f = f(X + ∆X)− f(X) = (x+ ∆x)(y + ∆y)(z + ∆z)− xyz
= xy∆z + xz∆y + yz∆x+ x∆y∆z + y∆x∆z + z∆x∆y + ∆x∆y∆z

« manquant » seulement 1
4

∂3f
∂x∂y∂z

= 1
4
∆x∆y∆z

• Si l’on évalue l’équation (3.10) à la moyenne des deux états, on obtient :

∆CRE
(LID)
Thin

=
εThin1 + εThin2

2
(
OLRClear1 +OLRClear2

2
− 2, 0

TThin1 + TThin2

2
+ 310)(COpaque2 − COpaque1)

− 2, 0
CThin1 + CThin2

2

εThin1 + εThin2

2
(TThin2 − TThin1)

+
CThin1 + CThin2

2

εThin1 + εThin2

2
(OLRClear2 −OLRClear1)

+
CThin1 + CThin2

2
(
OLRClear1 +OLRClear2

2
− 2, 0

TThin1 + TThin2

2
+ 310)(εThin2 − εThin1)

+ ∆CRE
(LID)
ThinNL

= CThin2εThin2(OLRClear2 − 2, 0TThin2 + 310)︸ ︷︷ ︸
CRE

(LID)
Thin2

−CThin1εThin1(OLRClear1 − 2, 0TThin1 + 310)︸ ︷︷ ︸
CRE

(LID)
Thin1

+Q+ ∆CRE
(LID)
ThinNL

où Q = −1
4
(

∂3CRE
(LID)
Thin

∂CThin∂TThin∂εThin
+

∂3CRE
(LID)
Thin

∂CThin∂εThin∂OLRClear
)
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.

⇒ ∆CRE
(LID)
ThinNL

=
1

4
(

∂3CRE
(LID)
Thin

∂CThin∂TThin∂εThin
+

∂3CRE
(LID)
Thin

∂CThin∂TThin∂OLRClear︸ ︷︷ ︸
=0

+
∂3CRE

(LID)
Thin

∂CThin∂εThin∂OLRClear

+
∂3CRE

(LID)
Thin

∂TThin∂εThin∂OLRClear︸ ︷︷ ︸
=0

)
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C.8 Propriétés nuageuses issues du simulateur lidar
dans LMDZ
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FIGURE C.6 : Moyennes sur 2008–2014 des propriétés nuageuses simulées par LMDZ et
dérivées du simulateur lidar : (a) C�

Opaque, (b) C�
Thin, (c) T�

Opaque parmi les nuages opaques,
(d) T�

Thin parmi les nuages fins, (e) ZT�
Opaque

parmi les nuages opaques, (f) ZT�
Thin

parmi les

nuages fins et (g) ε�Thin parmi les nuages fins. Moyennes globales entre parenthèses.
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C.9 Validation de l’expression du CRE à partir de
ZTOpaque et ZTThin

FIGURE C.7 : Comparaison entre le CRE observé et celui dérivé d’observations par lidar
à l’échelle d’une empreinte au sol de CERES au-dessus d’un nuage opaque. Les résul-
tats sont obtenus à partir d’observations colocalisées entre CERES (ordonnées) et CALIOP
(abscisses). CRE�(LID)

Opaque est calculé à partir de l’équation (5.5). Seules les données de nuit
au-dessus des océans non-glacés pour le mois de janvier 2008 sont considérées.



C.9. Validation de l’expression du CRE à partir de ZTOpaque
et ZTThin

143

FIGURE C.8 : Comparaison entre le CRE observé au-dessus d’un nuage fin et celui dérivé
d’observations par lidar à l’échelle d’une empreinte au sol de CERES en fonction de Z�TThin

et ε�Thin. Les résultats sont obtenus à partir d’observations colocalisées entre CERES (or-
données) et CALIOP (abscisses). Les expressions théoriques sont issues de l’équation (5.6).
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Abstract. According to climate model simulations, the
changing altitude of middle and high clouds is the dominant
contributor to the positive global mean longwave cloud feed-
back. Nevertheless, the mechanisms of this longwave cloud
altitude feedback and its magnitude have not yet been veri-
fied by observations. Accurate, stable, and long-term obser-
vations of a metric-characterizing cloud vertical distribution
that are related to the longwave cloud radiative effect are
needed to achieve a better understanding of the mechanism
of longwave cloud altitude feedback. This study shows that
the direct measurement of the altitude of atmospheric lidar
opacity is a good candidate for the necessary observational
metric. The opacity altitude is the level at which a space-
borne lidar beam is fully attenuated when probing an opaque
cloud. By combining this altitude with the direct lidar mea-
surement of the cloud-top altitude, we derive the effective
radiative temperature of opaque clouds which linearly drives
(as we will show) the outgoing longwave radiation. We find
that, for an opaque cloud, a cloud temperature change of 1 K
modifies its cloud radiative effect by 2 W m−2. Similarly, the
longwave cloud radiative effect of optically thin clouds can
be derived from their top and base altitudes and an estimate
of their emissivity. We show with radiative transfer simula-
tions that these relationships hold true at single atmospheric
column scale, on the scale of the Clouds and the Earth’s Ra-
diant Energy System (CERES) instantaneous footprint, and
at monthly mean 2◦× 2◦ scale. Opaque clouds cover 35 % of
the ice-free ocean and contribute to 73 % of the global mean

cloud radiative effect. Thin-cloud coverage is 36 % and con-
tributes 27 % of the global mean cloud radiative effect. The
link between outgoing longwave radiation and the altitude at
which a spaceborne lidar beam is fully attenuated provides a
simple formulation of the cloud radiative effect in the long-
wave domain and so helps us to understand the longwave
cloud altitude feedback mechanism.

1 Introduction

Cloud feedbacks remain the main source of uncertainty in
predictions of climate sensitivity (e.g., Dufresne and Bony,
2008; Vial et al., 2013; Webb et al., 2013; Caldwell et al.,
2016). One reason for this uncertainty is that clouds simu-
lated by climate models in the current climate exhibit large
biases compared to observations (e.g., Zhang et al., 2005;
Haynes et al., 2007; Chepfer et al., 2008; Williams and
Webb, 2009; Marchand and Ackerman, 2010; Cesana and
Chepfer, 2012, 2013; Kay et al., 2012; Nam et al., 2012;
Klein et al., 2013), leading to low confidence in the cloud
feedbacks predicted by the models.

To understand feedback mechanisms, it is useful to iden-
tify the fundamental variables driving the climate radiative
response and then to decompose the overall radiative re-
sponse as the sum of the individual responses due to changes
in each of these variables. This classical feedback analysis
has been frequently applied to outputs from numerical cli-
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mate system simulations in order to estimate the effects of
changes in water vapor, temperature lapse rate, clouds, and
surface albedo on the overall climate radiative response (e.g.,
Cess et al., 1990; Le Treut et al., 1994; Watterson et al., 1999;
Colman, 2003; Bony et al., 2006; Bates, 2007; Soden et al.,
2008; Boucher et al., 2013; Sherwood et al., 2015; Rieger
et al., 2016). Focusing only on the cloud feedback mecha-
nisms, Zelinka et al. (2012a) and others used this approach
to isolate the role of each of the fundamental cloud variables
that contribute to the cloud radiative response: cloud cover,
cloud optical depth or water phase (liquid or ice), and cloud
altitude (or cloud temperature). The shortwave (SW) cloud
feedback is primarily driven by changes in cloud cover and
cloud optical depth, whereas the longwave (LW) cloud feed-
back is driven by changes in cloud cover, cloud optical depth,
and cloud vertical distribution (e.g., Klein and Jakob, 1999;
Zelinka et al., 2012b, 2013, 2016).

Using observations to verify the cloud feedback mecha-
nisms simulated in climate models requires two steps: firstly,
establishing a robust link between the observed fundamental
cloud variables and the cloud radiative effect (CRE) at the top
of the atmosphere (TOA), so that a change in a fundamental
cloud variable can be unambiguously related to a change in
the CRE at the TOA, and secondly, establishing an obser-
vational record of these fundamental cloud variables that is
long enough, stable enough, and accurate enough to detect
the cloud changes due to greenhouse gas forcing (Wielicki et
al., 2013). Such records do not exist yet, but existing records
might further our understanding (Klein and Hall, 2015).

This paper focuses on the LW cloud feedback. Current cli-
mate models consistently predict that cloud altitude change is
the dominant contributor to the LW cloud feedback (Zelinka
et al., 2016), consistent with many previous studies (e.g.,
Schneider, 1972; Cess, 1975; Hansen et al., 1984; Wether-
ald and Manabe, 1988; Cess et al., 1996; Hartmann and Lar-
son, 2002). While models agree on the sign and the physical
mechanism of the LW cloud altitude feedback, they predict
different magnitudes. Simulations from the Coupled Model
Intercomparison Project Phase 5 (CMIP5) suggest that upper
tropospheric clouds will rise by 0.7 to 1.7 km, at all latitudes,
in a warmer climate (+4 K). This is a significant change com-
pared to the currently observed variability and means cloud
altitude could be a more robustly observable signature of cli-
mate change than the CRE (Chepfer et al., 2014). Never-
theless, the LW cloud altitude feedback mechanism and its
magnitude still remain to be confidently verified with obser-
vations, because (1) there is no simple, robust, and compre-
hensive mathematical formulation linking the observed fun-
damental cloud variables and the LW CRE at the TOA, and
(2) there are no sufficiently accurate and stable observations
of the vertical distribution of clouds over several decades.

A preliminary step toward observational constraints on
LW cloud feedback would be to establish a robust link be-
tween the LW CRE at the TOA and a small number of fun-
damental cloud properties that can be both accurately ob-

served and simulated in climate models. In the SW, Taylor et
al. (2007) defined such a simplified radiative transfer model
by robustly expressing the SW CRE as a function of the cloud
cover and the cloud optical depth. This linear relationship has
been widely used for decomposing SW cloud feedbacks into
contributions from changes in cloud cover and optical depth.
Unlike the SW CRE, the LW CRE depends on a third vari-
able, cloud vertical distribution, in addition to cloud cover
and optical depth. This makes establishing a simple radiative
transfer model that robustly expresses the CRE as a function
of a limited number of properties more challenging in the
LW than in the SW, as Taylor et al. (2007) and Yokohata et
al. (2005) recognized.

Detailed information from active sensors has already been
fed into comprehensive radiative transfer simulations to ac-
curately compute the TOA and surface LW CRE in well-
defined atmospheric conditions (e.g., Zhang et al., 2004;
L’Ecuyer et al., 2008; Kato et al., 2011; Rose et al., 2013).
Defining a simple linear formulation linking the LW CRE
at the TOA to a limited number of cloud variables would
be more directly useful for decomposing cloud climate feed-
backs. This formulation, however, cannot utilize the detailed
cloud vertical distribution but must be based on specific
cloud levels that drive the LW CRE at the TOA. Further,
these specific cloud levels must be accurately observable on
a global scale from satellites.

Most of the cloud climatologies derived from space ob-
servations rely on passive satellites, which do not retrieve
the detailed cloud vertical distribution and instead retrieve
single-layer effective cloud heights, often summarized as
cloud fraction in seven cloud-top pressure bins. Hartmann
et al. (1992) used these pressure bins coupled with ranges
of cloud optical depth to define different cloud types as-
sociated with different values of CRE. These cloud types
have been used to analyze the interannual cloud record col-
lected by the Moderate Resolution Imaging Spectroradiome-
ter (MODIS) (e.g., Zelinka and Hartmann, 2011; Zhou et
al., 2013; Yue et al., 2017). Recently, Marvel et al. (2015)
and Norris et al. (2016) analyzed data from the Interna-
tional Satellite Cloud Climatology Project (ISCCP) and the
Pathfinder Atmospheres Extended (PATMOS-x) data sets in
terms of these cloud types to search for trends in LW CRE
which would be associated with changes in cloud properties.

Today, 10 years of satellite-borne active-sensor data col-
lected by the Cloud-Aerosol LIdar with Orthogonal Polariza-
tion (CALIOP) from the Cloud-Aerosol Lidar and Infrared
Pathfinder Satellite Observations (CALIPSO; Winker et al.,
2010) and the Cloud Profiling Radar (CPR) from CloudSat
(Stephens et al., 2002) are available to provide a detailed
and accurate view of cloud vertical distribution. Recently,
Stephens et al. (2017) used combined passive- and active-
sensor observations (2B-FLXHR-LIDAR product; Hender-
son et al., 2013) to rebuild cloud types similar to Hartmann
et al. (1992). Stephens et al. (2017) found differences in the
attribution of CRE to cloud type compared to Hartmann et
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al. (1992), largely due to ambiguities of passive cloud-top
height retrievals in the presence of optically thin and multi-
layer clouds (e.g., Sherwood et al., 2004; Holz et al., 2008;
Mace et al., 2011; Di Michele et al., 2013; Stubenrauch et
al., 2013). Data from CALIOP and CloudSat can be used to
build, for the first time, a simplified radiative transfer model
that robustly expresses the LW CRE as a function of cloud
cover, optical depth (or emissivity) and cloud altitude, and
that can be tested against observations. In this paper, we sum-
marize the vertical profiles of clouds observed by active sen-
sors using three specific cloud levels that drive the LW CRE
at the TOA and that can be accurately observed by space-
borne lidar: cloud-top altitude, cloud-base altitude, and the
altitude of opacity, at which the lidar signal becomes fully
attenuated within an opaque cloud. This altitude of opac-
ity and the opaque-cloud cover are both observed by space-
borne lidar, and are strongly correlated to the LW CRE (Guz-
man et al., 2017), because emissions from layers located be-
low the altitude of opacity have little influence on the out-
going LW radiation (OLR). Previous studies (Ramanathan,
1977; Wang et al., 2002) suggested that the link between
the opaque-cloud temperature and the OLR is linear, which
would be mathematically very convenient for the study of
cloud feedbacks (derivatives), but these studies are limited to
radiative transfer simulations only. We propose to build on
these studies by adding spaceborne lidar information to ob-
tain a simplified radiative transfer model in the LW domain
that can give a highly accurate proxy for OLR with a small
set of parameters available from both observations (space li-
dar) and models (space-lidar simulator). This approach is in
contrast to reliance on 7× 7 histograms (altitude× optical
depth) of cloud types from ISCCP and use of a matching
radiative kernel. Moreover, a highly stable long-time obser-
vational record is essential for studying clouds and climate
feedback (Wielicki et al., 2013), and current passive instru-
ments have shown limited calibration stability over decadal
timescales (e.g., Evan et al., 2007; Norris and Evan, 2015;
Shea et al., 2017).

In Sect. 2 we present the data and methods used in this
study. In Sect. 3 we define the radiative temperatures of
opaque and thin clouds derived from combined lidar obser-
vations and reanalysis, and document them over the midlat-
itudes and the tropics. In Sect. 4 we use radiative transfer
simulations to establish a simple expression of the OLR as a
function of lidar cloud observations for opaque-cloud single
columns and for thin-cloud (nonopaque) single columns, us-
ing clear-sky data from the Clouds and the Earth’s Radiant
Energy System (CERES) satellite instrument. We verify this
relationship using CERES and CALIPSO observations, first
collocated at the instantaneous 20 km scale, then monthly av-
eraged on 2◦ latitude× 2◦ longitude grids. In Sect. 5 we es-
timate the independent contributions to the LW CRE of op-
tically opaque clouds and optically thin clouds. We then fo-
cus on the tropics and examine opaque- and thin-cloud CRE
partitioned into regions of subsidence and deep convection.

Section 6 discusses the limits of the linear expression we pro-
pose, and concluding remarks are summarized in Sect. 7.

2 Data and method

2.1 Opaque- and thin-cloud observations by
spaceborne lidar

Eight years (2008–2015) of CALIPSO observations are used
in this study. The GCM-Oriented CALIPSO Cloud Prod-
uct (GOCCP)–OPAQ (GOCCP v3.0; Guzman et al., 2017)
has 40 vertical levels with 480 m vertical resolution. Every
CALIOP single-shot profile – including multilayer profiles –
is classified into one of three types (Fig. 1).

Clear-sky single column (brown, center) is entirely free of
clouds: none of the 40 levels composing the atmospheric sin-
gle column are flagged as “cloud” (cloud detection informa-
tion in Chepfer et al., 2010).

Opaque-cloud single column (orange, right) contains a
cloud in which the lidar is fully attenuated at an altitude
termed Z|opaque. Full attenuation of the signal is reached at
a visible optical depth of about 3 to 5 integrated from the
TOA (Vaughan et al., 2009). This corresponds to a cloud LW
emissivity of 0.8 to 0.9 if we consider that cloud particles
do not absorb visible wavelengths and that scattering can be
neglected in the LW domain. In GOCCP, such an opaque sin-
gle column is identified by one level flagged as “z_opaque”.
Like other variables identified by the superscript “|” in the
rest of this paper, Z|opaque refers to a single column, i.e., a
1-D atmospheric column from the surface to the TOA where
each altitude layer is uniformly filled with molecules and/or
clouds. Z|opaque depends on the horizontal and vertical aver-
aging used in the retrieval algorithm. It is also affected during
the daytime by noise from the solar background. At 480 m
vertical resolution, it depends weakly on the characteristics
of the lidar.

Thin-cloud single column (brown and blue, left) contains
one or more semi-transparent clouds. In GOCCP, this kind
of single column is identified by at least one level flagged as
“cloud”, but no level is flagged as “z_opaque”.

Figure 2 shows the global coverage of these three single
column types on 2◦× 2◦ grids. Global mean opaque-cloud
cover C�

opaque is 35 %, thin-cloud cover C�
thin is 36 %, and the

clear-sky cover C�
clear is 29 %. C�

opaque, C�
thin, and C�

clear refer
to the 2◦× 2◦ grid box, like any variable identified by the su-
perscript “�” in the rest of the paper. Opaque-cloud cover is
very high at midlatitudes and, in the tropics, high occurrences
clearly reveal regions of deep convection (warm pool, ITCZ)
and stratocumulus regions at the eastern part of oceans. Thin-
cloud cover is very homogeneous over all oceans, with slight
maxima in some regions, near the warm pool. These results
are discussed in Guzman et al. (2017).

Our study builds on the work of Guzman et al. (2017) by
considering Z|opaque in terms of temperature rather than alti-
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Figure 1. Partitioning of the atmosphere into three single column types thanks to the CALIOP lidar: (left) thin-cloud single column, when
a cloud is detected in the lidar signal and the laser beam reaches the surface, (middle) clear-sky single column, when no cloud is detected,
and (right) opaque-cloud single column, when a cloud is detected and the laser beam becomes fully attenuated at a level called Z|opaque.
C, T , and ε account for cover, temperature, and emissivity. Variables highlighted in yellow are the key cloud properties, extracted from
GOCCP–OPAQ, that drive OLR over thin-cloud and opaque-cloud single columns. The total gridded OLR will be computed from the three
single column OLRs weighted by their respective cover: Cthin, Cclear, Copaque.

tude, and by estimating an additional variable, the thin-cloud
emissivity.

Temperatures T
|

Z
|
opaque

, T |top, and T
|

base are respectively

those at the altitudes of the level flagged as “z_opaque”
(Z|opaque) and of the highest (Z|top) and lowest (Z|base) lev-
els flagged as “cloud”, using temperature profiles from the
NASA Global Modeling and Assimilation Office (GMAO)
reanalysis (Suarez et al., 2005) provided in CALIOP level 1
data and also reported in GOCCP v3.0 data.

Thin-cloud emissivity ε|thin of a thin-cloud single column
is inferred from the attenuated scattering ratio of clear-sky
layers measured by the lidar below the cloud. This is approx-
imately equal to the apparent two-way transmittance through
the cloud which, considering a fixed multiple-scattering fac-
tor η = 0.6, allows retrieval of the thin-cloud visible optical
depth τVIS

thin (Garnier et al., 2015). As cloud particles are much
larger than the wavelengths of visible and infrared light, and
assuming there is no absorption by cloud particles in the visi-
ble domain, the thin-cloud LW optical depth τLW

thin is approxi-
mately half of τVIS

thin (Garnier et al., 2015). Finally, we retrieve
the thin-cloud emissivity as ε|thin = 1− e−τ

LW
thin . Emissivity of

opaque clouds cannot be inferred and we assume they are
approximately black bodies, i.e., ε|opaque ≈ 1.

Our approach takes into account the possibility of multi-
layer clouds within single columns: T |top and Z|top refer to the

highest level of the highest cloud in the column and T |base and
Z
|

base to the lowest level of the lowest cloud in the column. In

this case, ε|thin is computed from the summed optical depth
of all cloud layers in the column.

To avoid the effects of solar background noise, results
presented in this paper are only for nighttime conditions.
Furthermore, we only consider observations over oceans to
avoid uncertainties due to the ground-temperature diurnal cy-
cle over land. In order not to be influenced by major surface
changes across seasons, we also removed all observations
over sea ice from this study, based on sea ice fraction from
the European Centre for Medium-Range Weather Forecasts
(ECMWF) ERA-Interim reanalysis (Berrisford et al., 2011).

2.2 Flux observations collocated with lidar cloud
observations

The CERES radiometer, on board the Aqua satellite, mea-
sures the OLR at the location where the CALIOP lidar, on
board the CALIPSO satellite, will fire 2 min and 45 s later.
The instantaneous Single Scanner Footprint (SSF) of the
CERES swath crossing the CALIPSO ground-track gives the
OLR over atmospheric single columns sounded by the li-
dar. The CERES footprint has a ∼ 20 km diameter, while
the CALIOP lidar samples every 333 m along-track with a
90 m diameter footprint, meaning the lidar can sample up to
60 atmospheric single columns within a single CERES foot-
print. To collocate the GOCCP–OPAQ instant data and the
CERES SSF measurements, we use the CALIPSO, Cloud-
Sat, CERES, and MODIS merged product (C3M; Kato et al.,
2011) which flags the instantaneous CERES SSF footprints
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Figure 2. Maps of (a) opaque-cloud cover, (b) thin-cloud cover,
and (c) clear-sky cover. Only nighttime over ice-free oceans for the
2008–2015 period is considered. Global mean values are given in
parentheses.

where the CERES swath crosses the CALIPSO ground-
track. For each of these flagged CERES SSF footprints, we
matched, from geolocation information, all the GOCCP–
OPAQ single columns falling into the CERES footprint. We
consider that an atmospheric column with a CERES footprint
base is an opaque (thin) cloud column if all matched single
columns are declared as opaque (thin) cloud single column.
We then use these opaque- and thin-cloud columns to vali-
date the lidar-derived OLR.

From the C3M product, we also use the estimated clear-
sky OLR of the instantaneous CERES SSF where the CERES
swath crosses the CALIPSO ground-track. This estimated
clear-sky OLR is computed from radiative transfer simula-
tions using the synergistic information of the different in-
struments flying in the Afternoon Train (A-Train) satellite
constellation. As C3M only covers the period when both
CALIPSO and CloudSat are both fully operational (until
April 2011), we also use the clear-sky OLR from 1◦× 1◦

gridded data monthly mean CERES Energy Balanced and
Filled (EBAF) Edition 2.8 1◦× 1◦ product (Loeb et al.,
2009), which we average over 2◦× 2◦ grid boxes.

2.3 Radiative transfer computations

For all the radiative transfer computations needed in this
study, we use the GAME radiative transfer code (Dubuisson
et al., 2004) combined with mean sea surface temperature
(SST) and atmospheric profiles of temperature, humidity and
ozone extracted from the ERA-Interim reanalysis. GAME
calculates the radiative flux and radiances over the total so-
lar and infrared spectrum. The radiative transfer equation is
solved using Discrete Ordinate Radiative Transfer (DISORT)
method (Stamnes et al., 1988), and gaseous absorption is cal-
culated from the k-distribution method. The code accounts
for scattering and absorption by aerosol and clouds as well as
interactions with gaseous absorption. GAME does not take
into account cloud 3-D effects, and is based on the plane-
parallel approximation. In this study, we use GAME to com-
pute integrated OLR between 5 and 100 µm.

3 Radiative temperatures of opaque and thin clouds
derived from lidar cloud observations and reanalysis

We define in this section the radiative temperatures of opaque
and thin clouds that can be derived from lidar measurements.
The cloud radiative temperature corresponds to the equiva-
lent radiative temperature of the cloud T |rad such that the up-
ward top of the cloud LW radiative flux emitted by the cloud

with emissivity ε| is F↑LW|
cloud (cloud top)= ε|σ

(
T
|

rad

)4
, where

σ denotes the Stefan–Boltzmann constant. We present dis-
tributions of these cloud radiative temperatures derived from
lidar measurements over the midlatitudes and the tropics.

3.1 Definition and approximations of the cloud
radiative temperature

Considering an optically uniform cloud with a cloud to-
tal LW optical depth τ

LW|
cloud, and assuming a linearly in-

creasing temperature from the cloud top to the cloud base,
we can compute the upward LW radiative flux at the
cloud top emitted by the cloud F

↑LW|
cloud (cloud top) using

the radiative transfer equation (RTE) (see Appendix A).

Solving the equation F
↑LW|
cloud (cloud top)= ε|σ

(
T
|

rad

)4
=

(
1− e−τ

LW|
cloud

)
σ
(
T
|

rad

)4
, we can infer the value of the equiv-

alent radiative cloud temperature T |rad. Figure 3 shows T |rad
computed from RTE (green) as a function of τLW|

cloud. As τLW|
cloud

increases, T |rad decreases and approaches the cloud-top tem-
perature.

We approximate T |rad for opaque clouds and thin clouds
using straightforward formulations that can be derived from
lidar cloud observations and reanalysis. For the opaque-cloud
case (Fig. 1, right), the optically thick cloud completely ab-
sorbs upward LW radiative flux propagating from below. In
this case, atmospheric layers below Z

|
opaque have little influ-
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Figure 3. Comparison of (green) the cloud radiative temperature T |rad inferred from the RTE (see Appendix A) with the lidar definitions

of (blue) the thin-cloud radiative temperature T |thin and (red) the opaque-cloud radiative temperature T |opaque, as a function of the cloud

total LW optical depth τLW|
cloud. Here, on an example with a fixed cloud-top temperature T |top at 250 K and a fixed cloud-base temperature

T
|

base at 260 K. T |rad is obtained by computing the LW flux emitted by the cloud at the top F↑LW|
cloud (cloud top) from the RTE and solving

F
↑LW|
cloud (cloud top)= ε|σ

(
T
|

rad

)4
. Orange area defines opaque clouds, which in lidar observations have τLW|

cloud greater than a limit situated

between 1.5 to 2.5. Below this limit clouds are declared as thin clouds (blue area). Clouds with τLW|
cloud between 1.5 and 2.5 could be either

opaque or thin clouds (gray area).

ence on OLR|opaque. Therefore, OLR|opaque is mainly driven
by an opaque-cloud radiative temperature defined as

T |opaque =

T
|

top+ T
|

Z
|
opaque

2
. (1)

For the thin-cloud case (Fig. 1, left), the cloud is translucent
so that a part of the upward LW radiative flux emitted by
the surface and cloud-free atmospheric layers underneath the
cloud is transmitted through the cloud. In this case, OLR|thin
depends on the surface temperature and surface emissivity,
the temperature and humidity profiles below the cloud, the
cloud emissivity ε|thin, and the thin-cloud radiative tempera-
ture defined as

T
|

thin =
T
|

top+ T
|

base

2
. (2)

T
|

thin (τLW|
cloud < 1.5, blue area in Fig. 3) and T |opaque (τLW|

cloud >

2.5, orange area) agree well with T |rad (deduced from RTE,
green). Clouds with 1.5< τLW|

cloud < 2.5 (gray area) can be
either thin or opaque clouds depending on the integrated
LW optical depth at which Z|opaque will occur. In computing
LW radiative flux, we assume the fixed cloud-top tempera-
ture T |top of 250 K and fixed cloud-base temperature T |base of

260 K. T |opaque depends on the integrated LW optical depth
τLW| from cloud top to Z|opaque. Since the equivalent visible
optical depth τVIS| to Z|opaque is between 3 and 5 (Vaughan et
al., 2009), and τLW|

=
1
2τ

VIS| (Chepfer et al., 2014), τLW| is
known to be between 1.5 and 2.5. This range of optical depth

values provides a range of possible values of T |
Z
|
opaque

(black

shadow area), and so a range of possible values of T |opaque
(red shadow area).

Computations with other pairs of T |top and T |base tempera-
tures (not shown) reveal that the relative vertical position of
T
|

rad does not depend much on the cloud-top and -base tem-
peratures. In other words, other pairs of T |top and T |base would
produce almost the same figure as Fig. 3, only with the y
axis temperature values changed. This means that the dif-
ference between T |rad and T |thin or between T |rad and T |opaque

becomes larger as the difference between T |top and T |base in-
creases. Generally, the error made by using specific values
of T |thin and T |opaque in computing T |rad also depends on other
cloud properties used in the computation, such as cloud in-
homogeneity and cloud microphysics. However, this simple
theoretical calculation shows that T |thin and T |opaque as defined
above are good approximations of the cloud radiative tem-
perature of the thin and opaque clouds. Considering a cloud
with τLW|

cloud > 5 and 10 K between its base and top temper-
atures, this approximation leads to an error of the radiative
temperature less than 2 K for a thin cloud and less than 1 K
error for an opaque cloud.

These cloud radiative temperatures are fundamental for
studying the LW CRE and are different from the effective ra-
diating temperatures measured by passive instruments, which
are influenced by radiation coming from below the cloud. In
the case of opaque cloud, which completely absorbs upward
LW radiative flux propagating from below, the effective ra-
diating temperature measured by passive instruments should
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agree with the cloud radiative temperature. However, this as-
sumes the knowledge that the cloud is opaque, but cloud
emissivity from passive measurements is also sensitive to hy-
pothesis made on the clear-sky and surface property. Unlike
passive measurements, lidar measurements robustly separate
opaque clouds and thin clouds from the presence or absence
of a surface echo (Guzman et al., 2017).

3.2 T
|

opaque and T
|

thin retrieved from CALIOP
observations during 2008–2015

For each cloudy single column observed by CALIOP, we de-
rive T |opaque from T

|

top and T |
Z
|
opaque

using Eq. (1). We also de-

rive T |thin from T
|

top and T |base using Eq. (2). We then compute

the probability density function (PDF) of T |opaque and T |thin for
three different regions: tropical ascending regions between
±30◦ latitude with monthly mean 500 hPa pressure vertical
velocity ω500 < 0 hPa day−1, tropical subsidence regions be-
tween ±30◦ latitude with monthly mean ω500 > 0 hPa day−1

and the midlatitudes (north and south) between 65 and 30◦ S
and between 30 and 65◦ N. To compute these PDFs, e.g.,
the PDF of T |opaque among opaque clouds, we first compute
the PDF of T |opaque using all single columns on each 2◦× 2◦

grid box for the 2008–2015 period. Then, we compute the
PDF with area-weighted average by region, weighting each
2◦× 2◦ grid box PDF by the ratio of the number of opaque
single columns over the number of all single columns. We do
this latter weighting in order to take into account sampling
differences among the 2◦× 2◦ grid boxes.

Figure 4a shows the distributions of T |opaque. In tropical
subsidence regions (green), 71 % of T |opaque are between 0
and 25 ◦C with a maximum at 15 ◦C. Because these clouds
are almost as warm as the surface, they do not strongly affect
the OLR compared to clear-sky conditions. These clouds are
the marine boundary layer clouds present over the descend-
ing branches of the Hadley cells. In tropical ascending re-
gions (red), T |opaque follows a bimodal distribution with few
clouds warmer than 0 ◦C (21 %) and most clouds between 0
and −80 ◦C (79 %). These cold opaque clouds have a very
strong local impact on the OLR, since they can be 100 K
colder than the surface skin temperature. However, tropical
ascending regions represent about only a fifth of the ocean
between 65◦ S and 65◦ N, making their global contribution
less striking. In the midlatitudes (purple), T |opaque are concen-
trated in a narrower range (20 to −60 ◦C), with temperatures
mostly between 10 and −30 ◦C. The local radiative effect of
these opaque clouds is weaker than the effect if they were in
tropical ascending regions. Midlatitudes are, however, a large
area (43 % of the ocean surface between 65◦ S and 65◦ N)
and the cover of opaque clouds is large (Fig. 2a). So, their
contribution to the global CRE is expected to be large.

The radiative temperature of opaque clouds T |opaque is
based on the key new lidar information Z|opaque (Eq. 1). Fig-

Figure 4. Observed distributions of (a) T |opaque among opaque

clouds, (b) Z
|
opaque among opaque clouds, (c) T

|

thin among

thin clouds, and (d) ε
|

thin among thin clouds in three re-
gions: (red) the tropical ascendance [30◦ S–30◦ N] (monthly
mean ω500 < 0 hPa day−1), (green) the tropical subsidence [30◦ S–
30◦ N] (monthly mean ω500 > 0 hPa day−1) and (purple) the mid-
latitudes [30–65◦]. These regions represent respectively 22, 35,
and 43 % of the ±65◦ ocean surface. Only nighttime over ice-free
oceans for the 2008–2015 period is considered.

ure 4b shows that Z|opaque is low for all regions, near 1 km
altitude, especially in subsidence regions. Z|opaque are some-
times between 2 and 8 km in the midlatitude storm track re-
gions. In tropical ascending regions, the PDF is trimodal,
with its lowest peak around 1 km associated with bound-
ary layer clouds and highest peak around 12 km associated
with deep convection systems. The middle mode, near 5 km,
might be due to developing convective clouds or middle alti-
tude clouds. Since T |opaque also depends on Z|top, distributions

of the distance between cloud top and Z|opaque are given in
Fig. B1a (Appendix B).

The radiative temperature of thin clouds T |thin is mostly
warmer than 0 ◦C in tropical subsidence regions (Fig. 4c).
T
|

thin colder than−40 ◦C occurs more frequently than T |opaque
colder than −40 ◦C, suggesting high-altitude optically thin
cirrus from detrainments of anvil clouds being generated in
adjacent convective regions. In tropical ascending regions,
the “warm” mode of the bimodal distributions of T |thin is more
populated and warmer than that of T |opaque. The main mode of
T
|

thin in the midlatitudes is also warmer than that of T |opaque.
Warmer cloud temperatures, implying smaller CREs, rein-
force the importance of the role of the opaque clouds versus
thin clouds in the total CRE. Distributions of the distance
between top and base for thin clouds are given in Fig. B1b
(Appendix B).
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Because the radiative impact of thin clouds will also de-
pend on cloud emissivity, we also compute the distributions
of ε|thin (Fig. 4d). For all regions, the maximum occurs around
0.25: emissivities of thin clouds are usually small, so they
have little impact on the OLR and hence their contribution
to CRE should be significantly smaller than that of opaque
clouds.

4 Outgoing longwave radiation derived from lidar
cloud observations

In this section, we express the OLR as a function of cloud
properties derived from lidar observations (T |opaque, T |thin, and
ε
|

thin). We evaluate this relationship with observations at an
instantaneous 20 km footprint scale, using high spatial res-
olution collocated satellite-borne broadband radiometer and
lidar data. We also evaluate the relationship at a monthly
mean 2◦ latitude× 2◦ longitude gridded scale.

4.1 Linear relationship deduced from radiative
transfer simulations over a single cloudy column

The goal of this subsection is to establish a simple and robust
relationship between (1) the OLR over an opaque-cloud sin-
gle column OLR|opaque and the radiative temperature T |opaque

and, (2) the OLR over a thin-cloud single column OLR|thin
and the radiative temperature T |thin and the thin-cloud emis-
sivity ε|thin.

1. For an opaque-cloud single column, we computed
OLR|opaque using direct radiative transfer computations,
for various atmospheres containing an opaque cloud
with variable altitude and vertical extent. The cloud is
represented by a cloud layer with emissivity equal to
1 at Z|opaque topped with optically uniform cloud lay-
ers with vertically integrated visible optical depth equal
to 3.2, which corresponds to ε ≈ 0.8. Dots in Fig. 5a
show the obtained OLR|opaque as a function of T |opaque for
tropical atmosphere conditions. Linear regression (solid
line) leads to

OLR|(LID)
opaque = 2.0T |opaque− 310, (3)

where OLR|(LID)
opaque is expressed in W m−2 and T |opaque in

K. So, when T |opaque decreases by 1 K (e.g., if the opaque
cloud rises up), then the OLR decreases by 2 W m−2.
This linear relationship, initially pointed out by Ra-
manathan (1977), has a slope which is consistent with a
previous work that found 2.24 W m−2 K−1 (Wang et al.,
2002, using the radiative transfer model of Fu and Liou,
1992, 1993, and the analysis of Kiehl, 1994). Conduct-
ing the same linear regression on very different atmo-
spheric conditions (from tropical to polar) gives similar
coefficients. This means that OLR|opaque depends mainly

on T |opaque. This remarkable result demonstrates that a
cloud property driving the OLR can be derived from
spaceborne lidar measurement. Differences between the
computed OLR and the black body emission (dashed
line in Fig. 5a) represent the extinction effect of the at-
mospheric layers above the cloud.

2. For a thin-cloud single column, we can consider that
OLR|thin is composed of two parts (Fig. 1). The first
part, coming from the LW flux emitted by the cloud,
can be expressed in the same way as Eq. (3) using T |thin
instead of T |opaque, and weighted by the thin-cloud emis-
sivity ε|thin. The second part is equal to the OLR over a
clear-sky single column OLR|clear (the same single col-
umn without the cloud) multiplied by the cloud trans-
missivity

(
1− ε|thin

)
:

OLR|(LID)
thin = ε

|

thin

(
2.0T |thin− 310

)

+

(
1− ε|thin

)
OLR|clear, (4)

where OLR|(LID)
thin and OLR|clear are expressed in W m−2

and T |thin in K. In order to evaluate this expression and
to examine the dependence of OLR|thin to T |thin and ε|thin,
we computed OLR|thin using direct radiative transfer
computations for various atmospheres containing a thin
cloud (represented by optically uniform cloud layers
with integrated emissivities equal to ε|thin) with differ-
ent altitudes, vertical extents, and emissivities. Dots in
Fig. 5b show the resulting OLR|thin as a function of T |thin
for four different values of ε|thin in tropical atmosphere
conditions. We compare these results with the linear ex-
pression of Eq. (4) (solid lines), in which OLR|clear is
computed for a single column without cloud. The the-
oretical formulation agrees quite well with the differ-
ent simulations. This formulation seems to overestimate
OLR|thin (up to+10 W m−2) in many cases. Reasons for
it are discussed in Sect. 6.

4.2 Evaluation of the linear relationship using
observations at instantaneous CERES
footprint scale

We evaluate the robustness of the OLR expressions (Eqs. 3
and 4) at the resolution of a CERES footprint (∼ 20 km) us-
ing CERES measurements and cloud properties derived from
collocated CALIOP observations T �opaque, T �thin and ε�thin. For
this purpose, we apply Eqs. (3) and (4) using T �opaque, T �thin,
ε�thin and the estimated OLR over the scene without the clouds
OLR�clear is given by C3M. T �opaque, T �thin, and ε�thin refer to
an atmospheric column with a CERES footprint base (identi-
fied by the superscript “�”) and are obtained by averaging all
T
|

opaque, T |thin, and ε|thin within the CERES footprint. OLR�clear,
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Figure 5. Relationship between the OLR and the cloud radiative temperature from radiative transfer computations: (a) over an opaque-cloud
single column and (b) over a thin-cloud single column. Direct radiative transfer computations are shown in dots. Solid lines represent the
linear relationships inferred from a regression on dots in the opaque case and applied to the thin-cloud case according to Eq. (4). For a fixed
value of cloud emissivity (dots colors; 1 [purple] for opaque clouds and 0.1 [reds], 0.3 [blues], 0.5 [greens], 0.7 [greys] for thin clouds),
the linear relationship does not depend on the cloud altitudes (dots light intensity; 0 km [dark] – 16 km [bright]) or geometrical thickness
(dots size; 1 km [small] – 5 km [large]). Results shown here use the year 2008 mean thermodynamic atmospheric variables over the tropics
[30◦ S–30◦ N] from ERA-I reanalysis.

OLR�opaque, and OLR�thin refer to atmospheric columns with a
CERES footprint base.

Figure 6 compares lidar-derived and observed OLR dur-
ing January 2008. Figure 6a compares the OLR�(CERES)

opaque
measured by CERES over footprints entirely covered by an
opaque cloud, with the OLR�(LID)

opaque computed from T �opaque
using Eq. (3). We see a very strong correlation between ob-
served and computed OLR (R = 0.95). This confirms that the
OLR over an opaque cloud is linearly dependent on T �opaque,
and that it is possible to derive a cloud property which is pro-
portional to the OLR from the lidar measurement. Monitor-
ing T |opaque in the long-term should provide important infor-
mation for a better understanding of the LW cloud feedback
mechanism.

Figure 6b is the same as Fig. 6a but only CERES foot-
prints entirely covered by a thin cloud are used. OLR�(LID)

thin ,
computed from T �thin, ε�thin, and OLR�clear using Eq. (4), cor-
relates well with OLR�(CERES)

thin (R = 0.89), but the regres-
sion line slightly differs from the identity line. Possible rea-
sons for disagreements between both values are discussed in
Sect. 6. These same results are also shown as a function of
T �thin and ε�thin in Fig. E1 for a fixed value of OLR�clear (we se-
lected measurements where OLR�clear ∈ [275, 285] W m−2)

in order to show the effect of those two cloud properties on
OLR�(CERES)

thin .

The same evaluation performed with July 2008 data (not
shown) gives similar results, with R = 0.96 for opaque
clouds and R = 0.90 for thin clouds.

4.3 Evaluation of the linear relationship using
observations at monthly mean 2◦× 2◦ gridded scale

We first compute the monthly mean gridded total OLR from
gridded lidar cloud properties:

OLR�(LID)
total = C�

clearOLR�
clear+C

�
opaqueOLR�(LID)

opaque

+C�
thinOLR�(LID)

thin , (5)

where C�
clear, C

�
opaque, and C�

thin are the monthly mean covers
(Figs. 1, 2): the ratio between the number of a specific kind
of single column and the total number of single columns that
fall into the grid box during a month. OLR�(LID)

opaque is computed
from T�

opaque using Eq. (3), and OLR�(LID)
thin is computed from

T�
thin, ε�thin, and OLR�

clear using Eq. (4). T�
opaque, T�

thin, and ε�thin

are obtained by averaging respectively all T |opaque, T |thin, and
ε
|

thin within the 2◦× 2◦ box.

We then evaluate the lidar-derived OLR�(LID)
total against the

CERES measurements OLR�(CERES)
total . To do so, we com-

puted the 2008–2010 mean OLR�(LID)
total from Eq. (5) us-

ing OLR�
clear from C3M and compared it with the one

measured by CERES–Aqua. Figure 7 shows the compar-
ison between the computed OLR�(LID)

total (Fig. 7a) and the
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Figure 6. Comparison between observed and lidar-derived OLR at CERES footprint scale: (a) over opaque-cloud single columns and
(b) over thin-cloud single columns. Results obtained from CERES (y axis) and CALIOP (x axis) collocated measurements. OLR�(LID)

opaque

and OLR�(LID)
thin are computed using Eqs. (4) and (5). Only nighttime conditions over ice-free oceans for January 2008 are considered. R is

the correlation coefficient.

measured OLR�(CERES)
total (Fig. 7b). We first note the agree-

ment of OLR patterns. Figure 7c shows the difference
between those two maps. The global mean difference is
−0.1 W m−2: OLR�(LID)

total very slightly underestimates the

observed OLR�(CERES)
total . The zonal mean differences (not

shown) are mostly lower than 2 W m−2 and never exceed
5 W m−2. Locally, we note a lack of OLR over the warm
pool, the intertropical convergence zone (ITCZ) and the stra-
tocumulus regions off the western coast of continents (up
to 6–8 W m−2) and an excess of OLR over latitudes be-
yond 50◦ N or 40◦ S (up to 4–6 W m−2). As C3M only cov-
ers through April 2011, but we aim to use this framework
on long time-series observations, we replace OLR�

clear from
C3M with OLR�

clear from CERES-EBAF in the rest of this pa-
per. Using OLR�

clear from C3M instead of CERES-EBAF in-
creases the global mean OLR�(LID)

total by 0.6 W m−2 (Fig. E2)
for reasons discussed in Sect. 6.

5 Contributions of opaque clouds and thin clouds to
the cloud radiative effect

In the previous section, we found a linear relationship be-
tween OLRopaque and Topaque on different scales. The rela-
tionship for thin clouds, though quite simple, is not linear and
agrees less with observations than with opaque clouds. In this
section, we evaluate the contributions of opaque clouds and
thin clouds to the total CRE.

5.1 Partitioning cloud radiative effect into opaque
CRE and thin CRE

Using Eq. (5), we can decompose the total CRE at the TOA,
computed from lidar observations, in opaque- and thin-cloud
contributions:

CRE�(LID)
total = OLR�

clear−OLR�(LID)
total

= C�
opaque

(
OLR�

clear−OLR�(LID)
opaque

)

︸ ︷︷ ︸
CRE�(LID)

opaque

+C�
thin

(
OLR�

clear−OLR�(LID)
thin

)

︸ ︷︷ ︸
CRE�(LID)

thin

. (6)

Thereby, using Eq. (3), we can express CRE�(LID)
opaque as a func-

tion of C�
opaque, T�

opaque, and OLR�
clear:

CRE�(LID)
opaque = C

�
opaque

(
OLR�

clear− 2.0T�
opaque+ 310

)
, (7)

where CRE�(LID)
opaque and OLR�

clear are expressed in W m−2 and
T�

opaque in K.

Using Eq. (4), we can express CRE�(LID)
thin as a function of

C�
thin, T�

thin, ε�thin, and OLR�
clear:

CRE�(LID)
thin = C�

thinε
�
thin

(
OLR�

clear− 2.0T�
thin+ 310

)
, (8)

where CRE�(LID)
thin and OLR�

clear are expressed in W m−2 and
T�

thin in K.
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Figure 7. Comparison between observed and lidar-derived OLR at
2◦× 2◦ gridded scale: (a) derived from CALIOP observations and
(b) measured by CERES–Aqua. (c) is (a) minus (b). Only night-
time conditions over ice-free oceans for the 2008–2010 period are
considered. Global mean values are given in parentheses.

5.2 Global means of the opaque-cloud CRE and the
thin-cloud CRE

Figure 8 shows the zonal mean observations of the five cloud
properties (C�

opaque, T�
opaque, C�

thin, T�
thin, and ε�thin). Over the

subsidence branches of the Hadley cell, around 20◦ S and
20◦ N, C�

opaque is minimum (Fig. 8a), T�
opaque and T�

thin are
warm (Fig. 8b, temperatures in y axis oriented downward)
and ε�thin is minimum (Fig. 8c). So, we do not expect a large
contribution to the CRE from these regions. In contrast, the
intertropical convergence zone (ITCZ) corresponds to local
maxima of opaque- and thin-cloud covers, extremely cold
T�

opaque and T�
thin and a maximum of ε�thin. A large CRE is

therefore expected from this region. There are always more
opaque clouds than thin clouds in the extratropics (beyond
30◦ latitude) and they are colder than the thin clouds. It is
the opposite in the tropical belt: there are always more thin
clouds than opaque clouds, and those are slightly warmer.
This suggests that the relative contribution of the thin clouds
to the CRE is larger in the tropics than in the rest of the globe.
This should not be very dependent on a specific year since

Figure 8. Zonal mean observations: (a) C�
opaque and C�

thin,

(b) T�opaque among opaque clouds and T�thin among thin clouds and

(c) ε�thin among thin clouds. Only nighttime conditions over ice-free
oceans for the 2008–2015 period are considered. Shaded areas rep-
resent the envelope (max to min) including interannual variations.

the interannual variations of these five cloud properties (rep-
resented by the shaded areas) are very small compared to the
zonal differences.

Figure 9 shows that opaque clouds contribute the most
(73 %) to the total CRE. We can also note that the zonal vari-
ations of CRE�(LID)

opaque , and so approximately the variations of
CRE�(LID)

total (black line), can be explained by the zonal vari-
ations of T�

opaque and C�
opaque (Fig. 8a, b). For example, the

absolute maximum CRE at 5◦ N (∼ 44 W m−2) is associated
with a large cover and low temperature of opaque clouds.
As suggested earlier, the relative contribution of thin clouds
(CRE�(LID)

thin /CRE�(LID)
total , Fig. 9b) is larger in the tropics, ap-

proximately twice as large below 30◦ (up to 40 %) than be-
yond those latitudes.

Figure 10 shows the same CRE partitioning on maps. The
similarity of patterns between total CRE (Fig. 10a) and the
opaque clouds CRE contribution (Fig. 10b) is obvious, show-
ing again that opaque clouds mostly drive the CRE. The con-
tribution of thin clouds to the CRE (Fig. 10c) is quite large
between 20◦ S and 20◦ N in the Indian Ocean and the western
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Figure 9. (a) Partitioning of total CRE into opaque CRE and thin CRE. (b) Ratios of the opaque and thin CRE to the total CRE. Only
nighttime conditions over ice-free oceans for the 2008–2015 period are considered.

Pacific Ocean, especially all around Indonesia, where C�
thin

(Fig. 2b) is maximum and T�
thin minimum (not shown).

Globally, the predominance of CRE�(LID)
opaque is obvious since

it represents nearly three-quarters of the total CRE�(LID)
total .

Thereby, the cloud property T�
opaque inferred from lidar ob-

servations and linearly linked to OLR�
opaque should be a very

good candidate for constraining LW cloud feedbacks, since
thin clouds only account for 27 % of CRE�(LID)

total . However,
since the OLR expression above thin clouds is almost as good
as for opaque clouds, it could also be used in a future work
to quantify the impact of changes in C�

thin, T�
thin, and ε�thin on

the variations of CRE�(LID)
thin .

5.3 Tropical opaque-cloud CRE and thin-cloud CRE in
dynamical regimes

Figure 11 shows the cloud properties as a function of dy-
namical regime in the tropics (PDF according to the 500 hPa
pressure velocity is given Fig. 11h). In tropical convec-
tion (ω500 < 0 hPa day−1), C�

opaque is strongly driven by the
velocity of ascending air (25 to 45 % increase from 0 to
−100 hPa day−1), whereas C�

thin seems to be poorly depen-
dent on it, with an almost constant cover around 40 %. In
subsidence, the mean C�

opaque also increases when the air de-
scending velocity is larger but with a wide range of variation
from month to month (Fig. 11a). More strikingly, T�

opaque and
T�

thin (Fig. 11b) vary linearly with ω500, with a small variabil-
ity from month to month. T�

opaque and T�
thin linearly decrease

from 20 to−100 hPa day−1 from approximately 5 to−35 ◦C
and are constant between 20 and 70 hPa day−1 at 5 ◦C. This
suggests that, locally, T�

opaque and T�
thin are invariant in each

Figure 10. Maps of (a) the total CRE (b) the opaque CRE and
(c) the thin CRE. Only nighttime conditions over ice-free oceans
for the 2008–2015 period are considered. Global mean values are
given in parentheses.
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Figure 11. Tropical mean cloud properties and radiative effects as a function of the 500 hPa pressure velocity: (a) C�
opaque and C�

thin,

(b) T�opaque among opaque clouds and T�thin among thin clouds, (c) Z�
opaque among opaque clouds and Z�

base among thin clouds, (d) Z�
top−

Z�
opaque among opaque clouds and Z�

top−Z
�
base among thin clouds, (e) ε�thin among thin clouds, (f) total CRE, opaque CRE and thin CRE,

and (g) relative contribution of opaque CRE and thin CRE. (h) Distribution of the 500 hPa pressure velocity. Results obtained from monthly
mean 2◦× 2◦ gridded variables. Only nighttime conditions over ice-free oceans for the 2008–2015 period in [30◦ S–30◦ N] are considered.
The error bars show the ± standard deviation of the 96-monthly means.

dynamical regime. Radiative cloud temperatures T�
opaque and

T�
thin presented in Fig. 11b were built respectively from tem-

peratures at altitudes Z|opaque and Z|top, and from tempera-

tures at altitudes Z|base and Z|top (see Sect. 3.1). The linear de-
crease from 20 to −100 hPa day−1 of T�

opaque and T�
thin is due

to the cumulative effects of a rising of the altitude of “appar-
ent cloud base” (Z|opaque for opaque clouds and Z|base for thin
clouds; see monthly mean 2◦× 2◦ gridded Z�

opaque and Z�
thin

on Fig. 11c) and an elongation of the cloud vertical distribu-
tion which gives even higher Z|top (see monthly mean 2◦× 2◦

gridded distance of apparent cloud base Z�
top−Z

�
opaque and

Z�
top−Z

�
base on Fig. 11d). Figure 11e shows the distribution in

dynamical regimes of εthin. It increases from 0.31 to 0.42 be-
tween 20 and −100 hPa day−1, being almost invariant from
month to month, and it is around 0.32 on average in subsi-
dence.

An interesting point that appears in these figures is that,
in the tropics, the very small variability in the relationship
between cloud properties and ω500 in dynamical regimes be-
tween 20 and −100 hPa day−1: standard deviation is around
2.5 % for C�

opaque, less than 2 % for C�
thin, around 2.5 K for

T�
opaque, less than 3 K for T�

thin, approximately 0.01 for εthin,
around 350 m for Z�

opaque and Z�
base, 300 m for Z�

top−Z
�
opaque

and 200 m for Z�
top−Z

�
base. So, a change in the large-scale

dynamic regimes produces a change in the cloud properties
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and CRE that seem predictable. For example, if ω500 on a
region changes from −40 to −80 hPa day−1, C�

opaque will
increase by 8 % (C�

thin will remain more or less constant),
T�

opaque will decrease by 10 K and T�
thin by 7 K, and εthin will

increase by 0.03. These cloud changes would increase the
CRE by 17 W m−2, including 14 W m−2 from opaque clouds
(Fig. 11f). Because C�

thin will remain more or less constant,
whereas C�

opaque will increase with a decrease of ω500 in as-
cendance, the relative contribution of opaque clouds to the
total CRE will increase with convection. This is why we see
in Fig. 11g a decrease of the thin-cloud relative contribution
from 20 to −100 hPa day−1.

Because cloud properties seem to be invariant for dynam-
ical regimes between 20 and −100 hPa day−1, a change in
the tropics of the large-scale circulation should lead to a
predictable change in the CRE in regions that stay in this
range of dynamical regimes, linked to the spatial distribu-
tion (both covers and altitudes) of opaque clouds and thin
clouds sounded by CALIOP. For example, general circula-
tion models suggest that a warmer climate will see a narrow-
ing of the ascending branch of the Hadley cell (e.g., Su et al.,
2014), which means less convective regions and more sub-
siding regions. This should result in a predictable decrease
of the CRE, knowing the changes of ω500 for some part of
the tropics.

6 Limitations of the OLR linear expression

In this study, from the direct measurement of the altitude of
opacity for a spaceborne lidar termed Z|opaque, we were able
to infer the radiative temperature of opaque clouds T |opaque,
which we found linearly related to the OLR. We propose
Z
|
opaque as a good candidate for providing an observational

constraint on the LW CRE and we tested the linear rela-
tionship on different scales from instantaneous to monthly
means. In this section, we list possible sources of uncertainty.

6.1 Cloud radiative temperatures T
|

opaque and T
|

thin

The definitions of the cloud radiative temperatures T |opaque

and T
|

thin (Sect. 3.1) only take into account the apparent
cloud edges seen by the lidar (Z|top and Z|opaque or Z|base).
A temperature defined by a centroid altitude (Garnier et al.,
2012) would better account for the cloud vertical profile and
could give a better estimate of the equivalent radiative tem-
perature. However, our results show that the CRE is mainly
driven by Z|opaque and Z|top above opaque clouds and Z|base

and Z|top above thin clouds. Furthermore, observation-based
studies from the Atmospheric InfraRed Sounder (AIRS) and
CALIOP showed that the radiative cloud height is located
near the “apparent middle” of the cloud (Stubenrauch et al.,
2010). The authors define the apparent middle of the cloud as
the mid-point between the cloud top (Z|top) and the apparent

cloud base seen by the CALIOP lidar (Z|base for thin clouds
and Z|opaque for opaque clouds), consistently with our own
definitions (Eqs. 1 and 2).

6.2 Multilayer cloud and broken cloud situations

Plotting the results of Fig. 6 in single-cloud-layer situa-
tions (Fig. E3c, d) gives better correlation coefficients, with
R = 0.99 for opaque clouds and R = 0.92 for thin clouds.
This shows that our linear expression does not capture non-
linearities which can occur in multilayer situations (Fig. E3e,
f). As an example, all the occurrences far away above the
identity line in Fig. 6a are due to multilayer situations. For
single columns with opaque cloud, taking into account the
optical depth of the thinner cloud which overlaps, an opaque
cloud in the expression of T |opaque improves the results for the
multilayer scenario from R = 0.79 (Fig. E3e) to R = 0.86
(Fig. E4). However, this subtlety adds complexity to the com-
putation of T |opaque, and provides small improvements to a
simple expression which already provides very satisfying re-
sults when considering all scenarios (R = 0.95 on Fig. 6a).

When clouds are broken, single lidar shots, having a 90 m
diameter footprint, can fall onto the edge of an opaque cloud,
leading to signals from both cloud and the atmosphere and
surface below the cloud in the same lidar profile. In this case
an opaque cloud can appear to be semi-transparent. Thus,
the frequency of liquid clouds (T > 0 ◦C) classified as thin
clouds (Fig. 4c) may be exaggerated, as most liquid clouds
are optically dense and not penetrated by lidar. This misclas-
sification does not affect the computation of OLR, as OLR�thin
derived from lidar observations when T �thin > 0 ◦C show ex-
cellent agreement with measurements made by CERES (R =
0.94; Fig. E5).

6.3 Evaluation of the OLR over thin clouds

We saw that the theoretical linear expression of OLR|thin for
a fixed ε|thin overestimates the simulated relationship, by up
to +10 W m−2 in many cases (Sect. 4.1). This is partly due
to the linear theoretical expression not taking into account
the scattering of the LW radiation within the clouds. This
may partially explain why OLR�(LID)

thin is larger than the mea-
sured OLR�(CERES)

thin (Fig. 6b). However, we do not think
this should substantially affect the global-scale partitioning
of CRE�(LID)

total between CRE�(LID)
opaque and CRE�(LID)

thin , because

replacing CRE�(LID)
thin with the difference CRE�(CERES)

total −

CRE�(LID)
opaque only increases the contribution of opaque clouds

to the total CRE to 74 % instead of 73 %. Also, the value
of ε�thin used to construct OLR�(LID)

thin does not account for
thin-cloud single columns where no “clear” bin is found be-
low the cloud (these clouds are not present in the ε|thin PDFs
of Fig. 4d). This happens when very low clouds are present
in the lowest 480 m bin, and so emissivities of thin clouds
close to the surface are not taken into account in the aver-
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aged ε�thin. However, since all these “missed” cloud emissiv-
ities are from clouds near the surface, their temperature is
certainly close to the surface temperature and their LW CRE
should be small. So, this effect should have no significant
impact on the presented results.

Further, applying OLR|thin Eq. (4) to 2◦× 2◦ gridded vari-
ables introduces errors, since the equation is nonlinear (the
product of T |thin and ε|thin) unlike Eq. (5) for the OLR|opaque,
which is linearly dependent on T |opaque. However, the com-
parison of the computed gridded OLR�(LID)

total against the mea-

sured OLR�(CERES)
total has shown very good agreement.

Finally, since one of the objectives of the GOCCP prod-
uct was to avoid false cloud detections during both nighttime
and daytime conditions, the signal threshold chosen for cloud
detection is quite large, meaning that high clouds with opti-
cal depths smaller than about 0.07 are absent from GOCCP
(Chepfer et al., 2010, 2013). These subvisible cirrus clouds
are therefore excluded from this study, but as their emissiv-
ities are very small (smaller than about 0.03), they would
likely not impact our results.

6.4 Gridded OLR

Concerning gridded OLR, we used monthly mean OLR�
clear

from CERES-EBAF in Eqs. (4)–(5) instead of instantaneous
OLR�

clear from C3M since this product is only available up
to April 2011. Clear-sky OLR from CERES-EBAF data is
derived only from measurements over clear-sky atmospheric
columns which are generally drier than the clear part of a
cloudy atmospheric CERES column. Because a drier atmo-
spheric column leads to a stronger OLR (e.g., Spencer and
Braswell, 1997; Dessler et al., 2008; Roca et al., 2012),
OLR�

clear from CERES-EBAF should overestimate OLR�
clear

from C3M on average. The diurnal cycle, which is taken into
account in OLR�

clear from CERES-EBAF but not in OLR�
clear

from C3M (since we only used nighttime observations) could
also play a role in the difference. We found an increase of
0.6 W m−2 for the global mean OLR�(LID)

total computed with

OLR�
clear from CERES-EBAF compared to OLR�(LID)

total com-
puted with OLR�

clear from C3M for the 2008–2010 period.
Differences between OLR�(LID)

total and OLR�(CERES)
total could

also be related to multilayer clouds in atmospheric single
columns, to cloud microphysical properties, and to differ-
ences in local atmospheric properties. However, using this
very simple expression for the OLR gives an excellent cor-
relation (R = 0.95) between monthly mean OLR�(LID)

total and

OLR�(CERES)
total and a good agreement of the linear regres-

sion with the identity line (Appendix C, 2-D distribution
of monthly means 2◦× 2◦ gridded measured and computed
OLR is given in Fig. C1).

6.5 Sensitivity to Z
|
opaque and to the multiple-scattering

factor

We also checked the sensitivity of OLR�(LID)
total to the uncer-

tainty in the altitude of full attenuation of the lidar signal.
To do this, we conducted a test by moving Z|opaque one bin
up (480 m) in all opaque single columns (as moving Z|opaque
one bin down would have led to negative values for some
Z
|
opaque). This changes the opaque-cloud radiative tempera-

ture, the OLR|(LID)
opaque, and so the OLR�(LID)

total . Results show that

after this change the global mean OLR�(LID)
total is decreased by

0.9 W m−2 (Appendix D, Fig. D1a).
Finally, a fixed multiple-scattering factor η is used for

the retrieval of the thin-cloud emissivity, whereas there is
evidence of a dependence on cloud temperature (Garnier
et al., 2015). This could also play an important role in
the differences between computed OLR�(LID)

thin and measured
OLR�(CERES)

thin . We tested the sensitivity of variability in η

on the computed OLR�(LID)
total by modifying the value of η

from 0.6 to 0.5. This reduced the global mean OLR�(LID)
total

by 1.1 W m−2 (Appendix D, Fig. D1b), which we consider
negligible compared to the global mean value of CRE�(LID)

total
equal to 28.4 W m−2.

7 Conclusion

Simple radiative transfer models that estimate outgoing radi-
ation at the TOA from a limited number of variables are use-
ful for building a first-order decomposition of climate feed-
backs. Such simple models exist in the SW domain but not in
the LW domain, because LW fluxes are sensitive to the cloud
vertical distribution, making the definition of such a simple
model more challenging. In this work, we propose a simple
LW radiative model which derives the LW CRE from five
variables: two describing opaque clouds (opaque-cloud cover
and opaque-cloud radiative temperature) and three which de-
scribe semi-transparent clouds (thin-cloud cover, thin-cloud
radiative temperature, and thin-cloud emissivity).

The originality of our approach lies in how the cloud ver-
tical distribution is described in this simple radiative transfer
model. We have used three altitude levels which can be pre-
cisely measured by spaceborne lidar to describe the cloud
vertical distribution within the simple radiative model. Our
approach contrasts with techniques based on passive space-
borne sensors that retrieve effective cloud heights rather than
profile information on the cloud vertical distribution. Our ap-
proach also contrasts with techniques based on full-profile li-
dar/radar measurements using 40 levels of altitude (or more)
to describe cloud vertical distribution in the troposphere. In
this work, we have taken advantage of the precision and ac-
curacy of spaceborne lidar to describe cloud vertical struc-
ture but have retained only three levels of altitude to describe
the cloud vertical distribution. Considering three levels of al-
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titude allows us build a simple radiative model, useful for
first-order cloud feedback analysis, given that the more com-
plex radiative transfer models using all altitude levels cannot
be used for this purpose. We have selected the three levels of
altitude that influence the OLR the most: (1) cloud-top alti-
tude Z|top, (2) the level of full attenuation of the lidar laser

beam Z
|
opaque in single columns containing an opaque cloud,

and (3) cloud base Z|base in single columns containing semi-
transparent thin cloud. These three altitudes are first-order
drivers of the LW CRE and have been measured precisely
and unambiguously over a decade with the CALIPSO space-
borne lidar.

Using radiative transfer computations, we found that the
OLR above an opaque cloud can be expressed linearly
as a function of the “opaque temperature”: OLR|(LID)

opaque =

2.0T |opaque− 310, where T |opaque is obtained from the com-
bination of the cloud-top altitude Z|top, the level of full at-

tenuation of the lidar laser beam Z
|
opaque, and a temperature

profile taken from a reanalysis product. This simple relation-
ship predicts that, if the altitude an opaque cloud increases
so as to decrease its T |opaque by 1 K, then the OLR is de-
creased by 2 W m−2. Using this linear relationship together
with CALIPSO and CERES observations, we estimated that
opaque clouds, which cover 35 % of the ice-free ocean, con-
tribute to 73 % of the global mean CRE, whereas thin clouds,
which cover 36 %, contribute to 27 %.

We checked the robustness of this linear relationship
against observations at two different space- and timescales.
Using instantaneous collocated observations from the
CALIPSO lidar and CERES broadband radiometer data at
the sensor spatial scale (20 km), we found a correlation coef-
ficient of 0.95 between the lidar-derived T �opaque and the OLR
measured by the broadband radiometer CERES. Averaging
the same data monthly within 2◦ latitude× 2◦ longitude grid
boxes, our derived OLR differs by 0.1 W m−2 from the OLR
measured by CERES.

To conclude, this paper proposes a simple approximate so-
lution to the complex problem of radiative transfer in the LW
domain, which could be used to explore first-order LW cloud
feedbacks in both observations and climate model simula-
tions. On the observational side, future work will analyze the
interannual variability of the record collected by spaceborne
lidars and broadband radiometers: CALIPSO/CERES in the
A-train (10+ years), followed by EarthCARE (Illingworth et
al., 2014) to be launched in 2018. On the climate model simu-
lation side, this new framework will be included in the Cloud
Feedback Model Intercomparison Project (CFMIP) Observa-
tion Simulator Package (COSP; Bodas-Salcedo et al., 2011)
lidar simulator (Chepfer et al., 2008) and applied to climate
model outputs in order to quantify the contribution of each
cloud property to the simulated cloud feedbacks.

Data availability. The GOCCP v3.0 products used in this article
are available online through the GOCCP website at http://climserv.
ipsl.polytechnique.fr/cfmip-obs/. CERES-EBAF data were ob-
tained from the NASA Langley Research Center CERES ordering
tool at http://ceres.larc.nasa.gov/.
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Appendix A: Radiative cloud temperature

Schematically, if we consider an optically uniform cloud,
i.e., the LW optical depth τLW| increases linearly through
the cloud, with a cloud total LW optical depth τLW|

cloud, we can
compute the upward LW radiative flux emitted by the cloud
at the top of the cloud (τLW|

= 0). Neglecting the cloud par-
ticle reflectivity in the longwave domain, from the integral
form of the Schwarzschild equation, we can express the up-
ward zenithal spectral radiance I |υ emitted by the cloud at the
top of the cloud:

I |υcloud

(
τLW|
= 0

)
=

τ
LW|
cloud∫

0

Bυ

(
T
(
τLW|

))
e−τ

LW|
dτLW|

[Wm−2 sr−1 m−1
]. (A1)

Considering a linear increase of the temperature with τLW|

from the cloud top to the cloud base (T
(
τLW|)

= k1τ
LW|
+

k2) and integrating I |υcloud throughout the whole LW spec-
trum (using Stefan–Boltzmann law

∫
Bυdυ = σT

4/π), we
can write the LW radiance ILW| emitted by the cloud at the
top of the cloud as

I
LW|
cloud(τ

LW|
= 0)=

τ
LW|
cloud∫

0

σ

π

(
k1τ

LW|
+ k2

)4
e−τ

LW|
dτLW|

[Wm−2 sr−1
]. (A2)

Assuming that the cloud emits as a Lambertian surface, the
upward LW radiative flux F↑LW| emitted by the cloud at the
top of the cloud is given by

F
↑LW|
cloud(τ

LW|
= 0)=

τ
LW|
cloud∫

0

σ
(
k1τ

LW|
+ k2

)4
e−τ

LW|
dτLW|

[Wm−2
]. (A3)

Then, for specific values of coefficient k1 and k2,
which determine the gradient of temperature in the
cloud and the cloud-top temperature (and so the cloud-
base temperature knowing τ

LW|
cloud), it is possible to

compute F
↑LW|
cloud

(
τLW|
= 0

)
and then solve the equation

F
↑LW|
cloud

(
τLW|
= 0

)
= ε|σ

(
T
|

rad

)4
=

(
1− e−τ

LW|
cloud

)
σ
(
T
|

rad

)4

to find the corresponding equivalent cloud radiative temper-
ature T |rad.
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Appendix B: Vertical distributions of clouds directly
observed by CALIOP

For three regions, as for Fig. 4, Fig. B1 shows distributions
of the distance between the cloud top and Z|opaque and the
distance between the cloud top and cloud base. In the three
regions, when an opaque cloud (Fig. B1a) is penetrated by
the laser beam of the lidar, Z|opaque is mostly found in the
first kilometer below Z

|

top (30 % in the tropical convective
region, 52 % in the midlatitudes region and 75 % in the trop-
ical subsiding region). The frequency distribution collapses
after 1 km (note the logarithmic y axis). The greater altitude
differences between Z|top and Z|opaque can be due to a more
vertically spread cloud or to multiple cloud layers. If we look
at the dashed lines, which represent the parts of the PDF con-
sidering only profiles without multiple layers, we can see that
the curves of the three regions fall to zero around 4–5 km.
This means that all the parts of PDFs over 5 km are due to
multilayer clouds.

Figure B1. Distributions of (a) the distance between cloud top and Z|opaque among opaque clouds and (b) the distance between cloud top
and cloud base among thin clouds in three regions: same as Fig. 4. Dashed lines represent the distribution only among single columns where
a unique cloud layer was found (no multiple cloud layers). Only nighttime conditions over ice-free oceans for the 2008–2015 period are
considered.

Regarding thin clouds (Fig. B1b), we mostly found Z|base
in the first kilometer below Z|top (49 % in the tropical convec-
tive region, 68 % in the midlatitudes region and 76 % in the
tropical subsiding region). The frequency distribution col-
lapses after 1 km (again, note the logarithmic y axis). The
part of the PDF of profiles without multilayers (dashed lines),
i.e., single columns which contain only one optically thin-
cloud layer and so directly represent the geometrical thick-
ness of thin clouds, fall to zero around 4–5 km. This means,
as for opaque clouds, that all the part of PDFs over 5 km are
due to overlap of multilayer clouds. Furthermore, as PDFs
collapse after 1 km in both Fig. B1a and b and for all regions,
it suggests that the laser beam is completely attenuated al-
most every time when exceeding 1 km thickness.
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Appendix C: Verification of the lidar-derived gridded
OLR against CERES observations

Figure C1 shows the correlation between the OLR com-
puted from lidar observations (OLR�(LID)

total ) and the OLR
measured by the CERES radiometer on board the Aqua satel-
lite on which we extract only footprints collocated with the
CALIPSO ground track (OLR�(CERES)

total ) for nighttime and
over ice-free oceans on 2◦× 2◦ monthly means for the 2008.
We found an excellent correlation (R = 0.95) and the regres-
sion slope is near the one-to-one line, which reinforces our
confidence in this simple OLR expression to correctly esti-
mate the observed OLR.

Figure C1. Comparison between observed and lidar-derived OLR
on a monthly mean 2◦× 2◦ gridded scale. Only nighttime condi-
tions over ice-free oceans for the year 2008 are considered.
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Appendix D: Sensitivity of the lidar-derived gridded
OLR to Z

|
opaque and to the multiple-scattering factor

Figure D1a shows the difference between lidar-derived grid-
ded OLR�(LID)

total shown in Fig. 7a and the one which would be
obtained if Z|opaque was found to be 480 m higher. To do this,
we replaced the altitude Z|opaque of each opaque-cloud single
column found with the lidar by the bin above, so the altitude
of Z|opaque is systematically increased by 480 m. We then re-
computed OLR�(LID)

total in the exact same way as described in
this paper. The effect of an increase in the altitude of Z|opaque

is a global mean decrease in OLR�(LID)
total by 0.9 W m−2. Areas

where OLR�(LID)
total is the most affected correspond to areas

with large values of opaque-cloud cover (patterns for 2008–
2015 period on Fig. 2a are quite similar to those for the year
2008) except for the stratocumulus regions off the western
coasts of the African, the American, and the Oceanic conti-
nents whereC�

opaque is large but where the OLR�(LID)
total change

is not very pronounced. A higher Z|opaque increases the level
of the radiative temperature of the opaque clouds, so it de-
creases this temperature and then weakens OLR�(LID)

total . Since

OLR�(LID)
total is not affected as much in the stratocumulus re-

gions, this suggests that vertical temperature gradient where
these clouds are founded must be weak.

Figure D1b shows the difference between lidar-derived
gridded OLR�(LID)

total shown in Fig. 7a and the one which is
obtained using a fixed multiple-scattering factor η = 0.5 in-
stead of η = 0.6. Decreasing η increases the retrieved emis-
sivity of the thin clouds by 0.05. Consequently, regions that
have many high thin clouds, thus having a strong cloud radia-
tive effect, are regions where OLR�(LID)

total is the most affected
by this change (in the multiple-scattering factor), up to a de-
crease of 3.5 W m−2 in the Indonesian region.

Figure D1. Sensitivity of the lidar-derived annual-mean gridded
OLR�(LID)

total to the altitude of full attenuation of the lidar into

opaque clouds Z|opaque and to the multiple-scattering factor η:

(a) difference between OLR�(LID)
total of Fig. 7a and OLR�(LID)

total ,

which would be obtained if Z|opaque was found a 480 m-bin upper

and (b) difference between OLR�(LID)
total of Fig. 7a and OLR�(LID)

total
which is obtained using a fixed multiple-scattering factor η = 0.5
instead of η = 0.6. Only nighttime conditions over ice-free oceans
for the year 2008 are considered.
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Appendix E

Figure E1. Comparison between observed and lidar-derived OLR, on a CERES footprint scale, as a function of T�thin and ε�thin. Results
obtained from CERES (dots) and CALIOP (lines) collocated measurements. Theoretical expressions are from Eq. (4). Same results as in
Fig. 6b but only for measurements where OLR�clear is close to 280 W m−2 selected (OLR�clear ∈ [275–285] W m−2), in order to only see the
contribution of T�thin and ε�thin on the OLR. Only nighttime conditions over ice-free oceans for January 2008 are considered.

Figure E2. Same as Fig. 7 but using OLR�
clear from CERES-EBAF instead of OLR�

clear from CERES–Aqua in the calculation of OLR�(LID)
total .
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Figure E3. Panels (a, b) are the same as Fig. 6a and b. They are decomposed here into (c, d) single-layer cloud situations and (e, f) multilayer
cloud situations.

Figure E4. As Fig. E3e but with multilayer cloud considered in the computation of T |opaque, considering that the cloud layers above the

optically opaque cloud (below) have an equivalent emissivity εabove = 0.3: T |opaque = (1− εabove)T
|

below+ εaboveT
|

above where T |below =

T
|

topbelow
+T
|

Z
|
opaque

2 and T |above =
T
|

topabove
+T
|

baseabove
2 .

Atmos. Meas. Tech., 10, 4659–4685, 2017 www.atmos-meas-tech.net/10/4659/2017/

167

D

PU
BLIC

A
TIO

N
I



T. Vaillant de Guélis et al.: Link between OLR and the lidar full attenuation altitude 4681

Figure E5. As Fig. 6b but only with T�thin > 0 ◦C, which could be liquid broken opaque clouds misclassified as thin clouds.
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Key Points: 

• Spaceborne lidar observations are useful tools to decompose the temporal variations 
of the Cloud Radiative Effect into components 

• In the central tropical Pacific, opaque cloud cover (47 %) and temperature (33 %) 
contribute the most to the LWCRE variations observed 

• At global scale, opaque cloud cover contributes twice (58 %) as much as opaque 
cloud temperature (28 %) to the LWCRE variations observed 

 

Key words: space-lidar, cloud radiative effect, temporal variations, decomposition, cloud 
profile, cloud opacity, cloud temperature, cloud cover 

 

Abstract 

 Measurements of the longwave cloud radiative effect (LWCRE) at the top of the atmosphere assess the 
contribution of clouds to the Earth warming, but do not quantify the cloud property variations that are responsible 
for the LWCRE variations. The CALIPSO space-lidar observes directly the detailed profile of cloud, cloud 
opacity, and cloud cover. Here we use these observations to quantify the influence of cloud properties on the 
variations of the LWCRE observed between 2008 and 2015 in the tropics and at global scale. At global scale, the 
method proposed here gives good results except over the Southern Ocean. We find that the global LWCRE 
variations observed over ocean are mostly due to variations in the opaque cloud properties (82 %); transparent 
cloud columns contributed 18 %. Variation of opaque cloud cover is the first contributor to the LWCRE evolution 
(58 %); opaque cloud temperature is the second contributor (28 %).  
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1 Introduction 

 As climate warms under the influence of human activities, cloud properties (cover, profiles, and opacity) 
are expected to change. Multi-model analysis suggest that changes in cloud properties will contribute to enhance 
the cloud warming effect as climate warms, but the amplitude of the cloud feedback remains uncertain [e.g. 
Caldwell et al., 2016]. Sorting out the contributions of cloud property variations to the top of the atmosphere 
(TOA) cloud radiative effect (CRE) variations is a useful step to progress in our understanding of cloud–radiation 
interactions in present day climate and also to progress in our understanding of how clouds will evolve as climate 
warms.   
 Based on multi-model analysis, longwave (LW) cloud feedback is half of the total cloud feedback and 
inter-model spread is large [Zelinka et al., 2016]. Recent model studies have successfully isolated the contributions 
of different cloud properties (cloud-top altitude, optical depth, and total amount) to the simulated LW cloud 
feedback [e.g. Zelinka et al., 2012a, 2012b] using cloud radiative kernels with joint cloud-top pressure and optical 
depth (CTP-t) histograms from the International Satellite Cloud Climatology Project (ISCCP) [Rossow and 
Schiffer, 1999] simulator [Klein and Jakob, 1999]. As a result, LW cloud feedback appears to strongly depend on 
variations in cloud vertical profile [e.g. Zelinka et al., 2012b]. Moreover, variations in cloud vertical profile are 
expected to be a more robust signature of climate change than variations in CRE or total cloud cover because their 
predicted changes fall within the range of variability in the current observational record [Chepfer et al., 2014].  
 Observational studies trying to isolate the contributions of cloud properties to variations in LW TOA 
radiation are generally based on cloud radiative kernels with CTP-t histograms from passive measurements [e.g. 
Zhou et al., 2013; Wang and Su, 2015; Norris et al., 2016; Yue et al., 2016]. However, the essential variations in 
the cloud vertical profile derived from passive remote sensing are uncertain. The cloud height is inferred from 
cloud top temperature rather than directly measuring the height or vertical profile. When derived from active 
remote sensing techniques they are much more precise and reliable because active sensors directly measure the 
time of flight of the photons between the emitter and the cloud [e.g. Sherwood et al., 2004; Michele et al., 2013; 
Stubenrauch et al., 2013]. This is particularly true in presence of multilayer clouds where passive retrievals are 
ambiguous [e.g. Holz et al., 2008]. Mace and Wrenn [2013] showed that active observations give more accurate 
CTP-t histograms than passive does. Kato et al. [2011] also showed CRE is more accurate using active sensors, 
again mostly due to more accurate cloud heights and especially in presence of multilayer clouds. Further, Shea et 
al. [2017] recently showed that uncertainties in 11 𝜇m passive retrievals of cloud effective temperature of today's 
instrument (0.54–0.68 K) are ten times greater than requirement to detect a trend following the Climate Absolute 
Radiance and Refractivity Observatory [CLARREO; Wielicki et al., 2013] goal. Moreover, a long-time record 
with high stability is essential to study clouds and climate feedback [Wielicki et al., 2013], and current passive 
instruments have shown limited calibration stability over decadal time scales [e.g. Evan et al., 2007; Norris and 
Evan, 2015]. 
 For a decade, satellite-borne active sensors such as the Cloud-Aerosol LIdar with Orthogonal 
Polarization [CALIOP; Winker et al., 2010] on board the Cloud-Aerosol Lidar and Infrared Pathfinder Satellite 
Observations (CALIPSO) and the Cloud Profiling Radar (CPR) from CloudSat [Stephens et al., 2002] have been 
providing a detailed and accurate view of the cloud vertical distribution. Those observations are accurate and have 
the potential to stay stable over a long-time record. Indeed, lidar calibration is more stable than passive sensors 
because it uses the upper atmosphere as a calibration target, long-term calibration drift is near-zero. However, 
only 10 years of records are currently available. This is not enough to study cloud changes associated to human-
cause warming but is relevant to characterize co-variations of cloud properties and TOA radiations in present day 
climate. 
 In this study, we build on simplified radiative transfer model studies [Yokohata et al., 2005; Taylor et 
al., 2007] to propose a new method, based on spaceborne lidar observations, to partition the LWCRE variations 
into contributions from different cloud properties. LWCRE decomposition has already been used with the kernel 
method applied to lidar observations but only for cirrus clouds [Zhou et al., 2014]. Here we use all lidar cloud 
observations with the lidar-derived LWCRE expression from Vaillant de Guélis et al. [2017] which they show is 
validated against the Clouds and the Earth's Radiant Energy System (CERES) measurements (see Table S1 in 
Supporting Information). Our active-instrument-based-framework profits from a direct measurement of altitude 
change, unlike the radiative-kernel-based-framework using cloud radiative kernels where cloud altitude change is 
inferred from changes in cloud amount of several bins of the CTP-t histogram. The new framework we propose 
uses cloud property data for opaque clouds and thin (non-opaque) clouds, which makes sense because whether 
clouds are opaque or not are critical to LW radiative flux. This framework could be useful to see the impacts of 
changes in vertical profile of clouds to global LW feedback, especially changes cannot be resolved in the 
traditional seven vertical levels in the ISCCP. 
 In section 2, we present a method that (i) partitions the TOA LWCRE variations into components due to 
cloud property variations and (ii) quantifies the fractional contribution of each cloud property to the LWCRE 
variations over almost a decade. In section 3, we verify the validity of the method on a well-documented El Niño 
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event case, and examine which cloud property is the main driver of the monthly mean LWCRE temporal variations 
between 2008 and 2015, in a tropical region and at global scale. Concluding remarks and perspectives are made 
in section 4. 

2 Data and Methods 

2.1 Observations 

 Guzman et al. [2017] showed that CALIOP lidar observations allow a robust and stable measurement of 
opaque clouds whose coverage and altitude are strongly correlated with the LWCRE. So, hereafter we split the 
atmosphere into three atmospheric column categories: clear sky column, opaque cloud column, and thin cloud 
column. In opaque cloud columns, the lidar beam is fully attenuated at the altitude of opacity 𝑍#$%&'(. This altitude 
is reached by the lidar for an optical depth 𝜏*+,, integrated from the TOA, of about 3 to 5 [Vaughan et al., 2009]. 
This corresponds to a cloud LW emissivity of 0.8 to 0.9, considering that diffusion can be neglected in the LW 
domain and 𝜏*+, 𝜏-. ≈ 2 [Garnier et al., 2015]. Unlike opaque clouds, thin clouds are semi-transparent with 
optical depths smaller than 3–5, and the laser beam passes through them entirely. Note that the separation between 
opaque cloud columns and thin cloud columns is only made by the presence or not of 𝑍#$%&'(. As a consequence, 
optically thin cloud layers above optically opaque clouds are included in the “opaque cloud column” category. 
 The LWCRE is defined as the difference between clear sky Outgoing LW Radiation 𝑂𝐿𝑅45(%6 and all 
sky 𝑂𝐿𝑅789%5. The opaque cloud radiative effect 𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸#$%&'( depends on the opaque cloud cover 𝐶#$%&'(, the 
opaque cloud radiative temperature 𝑇#$%&'( — average between the cloud top temperature and temperature at 
𝑍#$%&'( using the temperature profiles of the NASA Global Modeling and Assimilation Office (GMAO) 
reanalysis [Suarez et al., 2005] —, and 𝑂𝐿𝑅45(%6 [Vaillant de Guélis et al., 2017] (Text S1). The thin cloud 
radiative effect 𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸7>?@ depends on the thin cloud cover 𝐶7>?@, the thin cloud radiative temperature 𝑇7>?@— 
average between the cloud top temperature and the cloud base temperature —, the thin cloud emissivity 𝜀7>?@, 
and 𝑂𝐿𝑅45(%6. The 𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5 due to all clouds is the sum of 𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸#$%&'( and 𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸7>?@. 
 In this paper, we use 8 years (2008–2015) of monthly mean CALIPSO and CERES observations. Data 
collected before January 2008 are not considered because the CALIOP lidar view angle was changed from 0.3 to 
3 degrees in November 2007. Before the view angle was increased to 3 degrees, presence of oriented ice crystals 
may lead to a different relation between 𝑍#$%&'( and LWCRE in opaque clouds. In order to avoid all possible 
uncertainties due to solar noise, results presented in this paper are only for nighttime conditions. Furthermore, we 
restricted this study to observations over oceans to avoid uncertainties due to the ground temperature diurnal cycle 
over land. The gridded (2°´2°) monthly mean cloud properties 𝐶#$%&'(, 𝑇#$%&'(, 𝐶7>?@, 𝑇7>?@, and 𝜀7>?@ 
observations [Vaillant de Guélis et al., 2017] are derived from the GCM-Oriented CALIPSO Cloud Product 
(GOCCP)-OPAQ [GOCCP v3.0, Chepfer et al., 2010; Cesana and Chepfer, 2013; Guzman et al., 2017] coupled 
with ERA-Interim reanalysis [Dee et al., 2011]. These gridded cloud properties will be publicized in the next 
version of GOCCP. The clear sky 𝑂𝐿𝑅45(%6 observations are obtained from 1°´1° monthly mean CERES-EBAF 
[Energy Balanced and Filled, Edition 2.8, Loeb et al., 2009] product (made from day and night observations), that 
we average over 2°´2° grid boxes. We used two different LWCRE datasets: one from the CERES-EBAF product 
called the "CERES-derived total LWCRE" 𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(4DED,), and one called the "lidar-derived total LWCRE" 
𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)  which is the sum of 𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸#$%&'(
(-+G)  and 𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸7>?@

(-+G) derived from lidar cloud observations (see next 
section). 

2.2 Method 

 Using time series of spaceborne lidar and broad-band radiometer measurements, we first present the 
method to partition the LWCRE change between two states into components due to cloud property variations. 
Second, we describe the method use to determine the fractional contribution for each cloud property to the 
LWCRE variations during the last decade.  
 
 2.2.1 Decomposing LWCRE change between two states 
 The change in 𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)  (∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5
(-+G)) between two states of the atmosphere, 𝑡J and 𝑡K, can be 

written as: 
 
∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G) = ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸#$%&'(
(-+G) + ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸7>?@

(-+G)       (1) 
 
where ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸#$%&'(

(-+G)  is the change in 𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸#$%&'(
(-+G)  between 𝑡J and 𝑡K, and ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸7>?@

(-+G) is the change in 
𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸7>?@

(-+G) between 𝑡J and 𝑡K. 
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 The opaque term ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸#$%&'(
(-+G)  can be expressed as a sum of changes due to 𝐶#$%&'(, 𝑇#$%&'(, 

𝑂𝐿𝑅45(%6, and a residual non-linear term (NL): 
 

∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸#$%&'(
(-+G) =

N-.4EDOPQRST
(UVW)

N4OPQRST
∆𝐶#$%&'( +

N-.4EDOPQRST
(UVW)

N7OPQRST
∆𝑇#$%&'( +

N-.4EDOPQRST
(UVW)

N#-EXYTQZ
∆𝑂𝐿𝑅45(%6 +

∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸#$%&'(
(-+G)

[-
,          (2) 

 
where the three partial derivatives can be obtained from the simple relationship between 𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸#$%&'(

(-+G) , 𝐶#$%&'(, 
𝑇#$%&'(, and 𝑂𝐿𝑅45(%6 given in Supporting Information (Text S1). The residual non-linear term cancel out 
(∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸#$%&'(

(-+G)
[-
= 0) when derivatives are computed at the mean of the two states 9]^9_

K
 (details in Text S2), 

as stated in Taylor et al. [2007]. 
 Similarly, the thin term (∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸7>?@

(-+G)) can be expressed as: 
 

∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸7>?@
(-+G) =

N-.4ED`abc
(UVW)

N4`abc
∆𝐶7>?@ +

N-.4ED`abc
(UVW)

N7`abc
∆𝑇7>?@ +

N-.4ED`abc
(UVW)

Nd`abc
∆𝜀7>?@ +

N-.4ED`abc
(UVW)

N#-EXYTQZ
∆𝑂𝐿𝑅45(%6 +

∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸7>?@
(-+G)

[-
,           (3) 

 
where the four partial derivatives can be obtained from the simple relationship between 𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸7>?@

(-+G), 𝐶7>?@, 𝑇7>?@, 
𝜀7>?@, and 𝑂𝐿𝑅45(%6 given in Supporting Information (Text S1). The residual term ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸7>?@

(-+G)
[-

 is quite 
negligible (details in Text S2). For example, when applied to the El Niño Southern Oscillation (ENSO) case 
presented in the following section, ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸7>?@

(-+G)
[-

 always represents less than 5 % of ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸7>?@
(-+G) and less 

than 2 % of ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5
(-+G) . 

 We apply Eqs. (2) and (3) over the 8 years (2008–2015) time period: the subscript “1” refers to monthly 
mean value, and the subscript “2” refers to the 8 years annual mean. Doing that we obtain the partitioning of the 
variations of the interannual anomaly ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)  between 2008 and 2015 into contributions due to variations 
of the five cloud properties: 𝐶#$%&'(, 𝑇#$%&'(, 𝐶7>?@, 𝑇7>?@, 𝜀7>?@, and 𝑂𝐿𝑅45(%6.  
 
 2.2.2 Determining the fractional contribution for each cloud property to the LWCRE variations during 
the last decade 
 To estimate which cloud properties are the main drivers of the variations in the interannual anomaly 
∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)(𝑡), we estimate the fractional contribution 𝑉? of each cloud property 𝑖 =
𝐶#$%&'(, 𝐶7>?@, 𝑇#$%&'(, 𝑇7>?@, 𝜀7>?@, 𝑂𝐿𝑅45(%6  to the variation of ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G) . We apply the following 
equation from Boer and Yu (2003), but instead of spatial variation we consider the temporal variation:  
 

𝑉? =
∆-.4ED`hiQY

(UVW)(9)∆-.4EDb
(UVW)(9)

j
∆UkXlm`hiQY

(UVW) (i)
_ ,         (4) 

 
where ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)(𝑡)∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸?
(-+G)(𝑡)  is the covariance between the ith contributor of ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)(𝑡) and 
∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)(𝑡), and 𝜎
∆-.4ED`hiQY

(UVW)(9)
K the temporal variance of ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)(𝑡). The fractional contributions 

sum to unity, but can be negative. When negative, the contribution indicates that it reduces the variance through 
anti-correlation with other contributions. 

3 Results 

 In this section, we determine which cloud property is responsible for the changes in the observed LWCRE 
using the method described previously. First, we focus on a well-documented case study, namely the 2015 El 
Niño Southern Oscillation event, in order to verify the validity of the method. Then, we use this same method to 
examine which cloud property is the main driver of the variations of ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)(𝑡) between 2008 and 2015. 

3.1 Testing the method on a case study  

 We apply the method described in Sect. 2 to the 2015-October November December (OND) El Niño 
anomaly ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G) , defined as the difference between the 2015-OND mean with the mean of OND months 
over the 2008–2015 period.  
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 The changes of opaque and thin cloud properties (Figs. S1 and S2) directly affect the LWCRE. Figure 1b 
shows that the lidar-derived LWCRE changes inferred from these observed cloud properties. It shows consistent 
patterns with the LWCRE changes measured by CERES (Fig. 1a). Differences in amplitude between these two 
figures are due to difference of sampling (full swath vs. nadir) and to time of observations (night and day vs. 
nighttime only). As a proof, Fig. S4 shows how well the lidar-derived LWCRE fits with the CERES-derived 
LWCRE when using only nighttime measurements from CERES collocated with the CALIPSO ground-track 
[C3M; Kato et al., 2011]. We show in Fig. 1 (see also 2009–10 El Niño in Fig. S3) the contribution, over the 
equatorial Pacific Ocean, of each of the five cloud properties to ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)  (Fig. 1b). We first split 
∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)  into its opaque cloud contribution ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸#$%&'(
(-+G)  (Fig. 1c) and thin cloud contribution 

∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸7>?@
(-+G) (Fig. 1d). Then, using Eqs. (2) and (3) we show contributions due to anomalies in opaque cloud 

cover and temperature (Figs. 1e,f), and in thin cloud cover, temperature, and emissivity (Figs. 1g,h,i). Very 
significantly, we notice that ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)  (Fig. 1b) is almost entirely due to the contribution of opaque clouds 
(Fig. 1c). The strong positive anomaly of 𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)  over the central tropical Pacific [160° E – 160 ° W; 
10° S – 10° N] where the ascending branch of the Walker cell is located (+24 W·m-2), is mostly due to the increase 
of opaque cloud cover (+11 W·m-2) and the decrease of opaque cloud temperature (+9 W·m-2). The negative 
anomaly of 𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)  over the western tropical Pacific [100° E – 140° E; 10° S – 10° N] is also mostly due to 
opaque clouds for the opposite reasons. One can also notice that the positive anomaly of 𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)  at the 
eastern part of Pacific Ocean over the equator [150° W – 90° W; 0° – 10° N] where ITCZ reinforces (+14 W·m-

2), is mostly due to opaque cloud temperature (+10 W·m-2). Indeed, in this region, opaque cloud cover remains 
approximately the same (Fig. S1a) while clouds have risen to higher (colder) altitudes (Fig. S1b). As the South–
East part of the tropical Pacific does not show change in the vertical motion anomaly at 500 hPa (Fig. S1f), cloud 
regime and cloud properties do not change there (Figs. S1a-e), and the ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)  is insignificant (Fig. 1b). 
Contributions from individual cloud property changes on ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)  during this El Niño event agree with 
previous studies using LW cloud radiative kernels derived from ISCCP joint CTP-t histogram [Wang and Su, 
2015]: for example, they found like us that the positive LWCRE anomaly over the central tropical Pacific and the 
negative LWCRE anomaly over the western tropical Pacific during El Niño, are approximately equal due to a 
change in cloud amount and cloud altitude. If our results are consistent with Wang and Su [2015] in term of 
pattern, signs, and variables, our study differs from Wang and Su [2015] in the amplitudes, most likely because 
the El Niño event analyzed is not the same [Su and Jiang, 2013]. In the present study, partitioning from active 
lidar remote sensing can clearly separate opaque clouds and thin clouds using the atmospheric opacity 
measurement of Guzman et al. [2017] and provides a greater accuracy on the contribution due to cloud altitude 
change. This reveals the large role of opaque cloud changes in the LWCRE anomaly during an El Niño event. 

3.2 Which cloud property is the main driver of 𝑳𝑾𝑪𝑹𝑬𝑻𝒐𝒕𝒂𝒍
(𝑳𝑰𝑫) variations between 2008 and 2015? 

 We now present the partitioning of the temporal variations of ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5
(-+G)(𝑡) into cloud property 

contributions over eight years, from January 2008 to December 2015, in the central tropical Pacific region as this 
region is very sensitive to the displacement of the Walker cell and so shows large LWCRE and cloud property 
change amplitudes [Wang and Su, 2015]. After that, we examine which cloud property is the main driver of the 
∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)(𝑡) variations between 2008 and 2015, in both the central Pacific region and at global scale. 
 Figure 2 presents time-series of the monthly mean anomalies ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)  partitioned into 
contributions due to opaque cloud property variations and thin cloud property variations over the central tropical 
Pacific and at global scale. Temporal variations of these cloud properties are shown in Fig. S5. Fig. 2a shows the 
lidar-derived time-series ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)(𝑡) (black line) — which correctly reproduces the CERES-derived time-
series ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(4DED,)(𝑡) (Fig. S5a; red line; R = 0.97) — is clearly driven by opaque cloud contribution time-
series ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸#$%&'(

-+G (𝑡) (orange line) over the central tropical Pacific region. In this region, the amplitudes of 
the ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)(𝑡) are strong because cloud cover (Fig. S5b) and cloud vertical structure (Fig. S5c) are very 
sensitive to ENSO (multivariate ENSO index, Fig. S5a). As an example, the 2009–10 El Niño event presents a 
strong positive ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)  anomaly, due to a decrease of the opaque and thin cloud temperatures and an 
increase of the opaque and thin cloud coverage in this region. Figs. 2b,c show quantitatively the contribution of 
these changes in opaque and thin cloud properties using the method presented in Sect. 2.2.2. Clearly, opaque cloud 
cover contribution (Fig. 2b, purple) drives ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(4DED,)(𝑡) variations, followed by the opaque cloud 
temperature contribution (Fig. 2b, green). Thin cloud property contributions (Fig. 2c) do not seem to play a 
significant role. At global scale (Fig. 2, right), the lidar-derived time-series ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)(𝑡) fits a little less well 
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(R = 0.65) the CERES-derived ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5
(4DED,)(𝑡) (Fig. S5d), mainly due to errors over the Southern Ocean (R 

= 0.56; see Table S3). To drive the ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5
(-+G)(𝑡) variations, contribution of a cloud property should be large 

and in the same way than ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5
(-+G)(𝑡). It appears that opaque cloud cover contribution (Fig. 2e, purple) 

drives ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5
(-+G)(𝑡) most of the time, though opaque cloud temperature contribution (Fig. 2e, green) seems 

to be the driver for some periods (2010, 2015). Again, thin cloud property contributions (Fig. 2f) do not seem to 
play a significant role, except perhaps thin cloud temperature (Fig 2f, green). We can also note that if ENSO 
clearly drives all the variations in central tropical Pacific (Fig. S5a), it is not the case at global scale (Fig. S5). 
There are differences in the contribution of cloud property effect to the LWCRE in the central tropical Pacific and 
at global scale, suggesting the dominant mechanisms in the tropics are counter-acted at the global scale by 
competing processes. At global scale, the ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)(𝑡) variations do not seem to be driven by a specific 
region. Splitting global ocean into tropics [30° S – 30° N] and midlatitudes [30° – 65°] shows that the 
∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)(𝑡) variations in both regions track the global scale ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5
(-+G)(𝑡) variations (Fig. S6). 

 Using Eq. (4), we can attribute for each component its fractional contribution to the ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5
(-+G)(𝑡) 

variations between 2008 and 2015. This lets us organize the different contributions into a hierarchy, and emphasize 
the main drivers responsible for the ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)(𝑡) variations. Figure 3a shows the fractional contributions of 
each components. Clearly, changes in opaque cloud properties drive (73 %) the ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)(𝑡) variations 
between 2008 and 2015 over the central tropical Pacific region. Changes in 𝐶#$%&'( contribute the most (47 %), 
followed by changes in 𝑇#$%&'( (33 %). The weak negative contribution from clear sky (-6 % for 𝐶𝑙𝑒𝑎𝑟#) is due 
to the fact that changes in 𝑂𝐿𝑅𝐶𝑙𝑒𝑎𝑟 tend to diminish the ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)(𝑡) anomaly caused by cloud changes. 
Indeed, warm phases of ENSO correspond to a strong positive anomaly of ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)(𝑡), due to cloud property 
anomalies, which is slightly diminished by the decrease in 𝑂𝐿𝑅𝐶𝑙𝑒𝑎𝑟 due to an increase of the humidity in this 
region. 
 Figure 3b shows the same fractional contributions but at global scale. Again, opaque clouds seem to 
largely drive the ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)(𝑡) variations between 2008 and 2015 (82 %), albeit the opaque cloud cover only 
represents half of the global mean total cloud cover over the entire Earth oceans [Vaillant de Guélis et al., 2017]. 
Opaque cloud cover appears to play the major role (58 %), certainly mainly because of strong variations of opaque 
cloud cover in the midlatitude regions (see Table S2). Opaque cloud temperature plays a less important role 
(28 %). Finally, thin clouds make a small contribution, mostly due to changes in cloud temperature (22 %). Though 
opaque clouds contribute much more to ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)(𝑡) than thin clouds, the LWCRE of high opaque cloud 
cover changes is largely cancelled by their SWCRE [Loeb et al., 2009; Zelinka et al., 2012a]. As a result, the 
opaque cloud cover changes may not contribute too much to net CRE. Even though our approach lets us quantify 
the roles played by different cloud properties, the results at global scale need to be looked with caution as the 
∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5

(-+G)(𝑡) temporal variations at this scale fit less well with CERES observations than over central tropical 
Pacific region.  

4 Conclusions 

 This paper presents a method that uses, for the first time, observations collected by lidar on-board satellite 
to decompose the interannual variations of the monthly mean LWCRE anomaly into contributions due to changes 
in five cloud properties: opaque cloud cover, opaque cloud temperature, thin cloud cover, thin cloud temperature, 
and thin cloud emissivity. We apply this method to the CALIPSO 2008–2015 record and find the following results: 
– In the central tropical Pacific (Fig. 3a), 73 % of LWCRE interannual variations observed between 2008 and 
2015 are due to changes in opaque clouds, the other 27 % are due to changes in thin clouds. The two opaque cloud 
properties — opaque cloud cover and opaque cloud temperature — strongly contribute to LWCRE interannual 
variations (respectively 47 % and 33 %). 
– At global scale (Fig. 3b), the LWCRE interannual variations observed during the 2008–2015 period are also 
mostly (82 %) driven by changes in opaque clouds while thin clouds only contribute 18 %. LWCRE interannual 
variations are more influenced by changes in the opaque cloud cover (58 %) than changes in the opaque cloud 
temperature (28 %). 
 Our results highlight the important radiative role played by opaque clouds: representing half of the global 
mean total cloud cover over the oceans, they are responsible for 82 % of the global monthly mean LWCRE 
interannual variations. These results also underline the usefulness of spaceborne lidar observations to better 
understand LWCRE changes. Due to their accuracy and stability over time, a multi-decade lidar-in-space record, 
analyzed as in the current paper, can provide observational constraints on LW cloud feedbacks. CALIOP over the 
last decade, the upcoming spaceborne lidar from EarthCARE [Illingworth et al., 2015] to be launched in 2019, 
and hopefully a third lidar afterwards may allow construction of a sufficiently long spaceborne lidar record. 
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Meanwhile, it is planned to implement the cloud properties used in this method into the CFMIP Observation 
Simulator Package [COSP; Bodas-Salcedo et al., 2011] lidar simulator [Chepfer et al., 2008; Cesana and Chepfer, 
2012; Guzman et al., 2017]. With these new simulator outputs, we plan to study how climate models simulate the 
interannual co-variations of cloud properties and the LWCRE, and compute the internal variability cloud 
feedback, the so-called "short-term" cloud feedback [Dessler, 2010, 2013], in climate models that we could 
compare to the short-term cloud feedback in observations. 
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Figure 1. Partitioning of the TOA LWCRE anomaly during the 2015 El Niño into components. (a) CERES-derived 

LWCRE anomaly. (b) Lidar-derived LWCRE anomaly, partitioned into (c) Opaque LWCRE anomaly, and (d) Thin LWCRE 
anomaly, both in turn partitioned into components due to changes in (e) Opaque cloud cover, (e) Opaque cloud temperature, 
(g) Thin cloud cover, (h) Thin cloud temperature, and (i) Thin cloud emissivity. Anomaly computed from the 2015-OND El 
Niño event compared to the mean of OND months on the 2008–2015 period. CERES-derived values are from CERES-EBAF 
Ed. 2.8 product. Lidar-derived values are only from nighttime observations. Mean values (in W·m-2) over the western tropical 
Pacific [100° E – 140° E; 10° S – 10° N], the central tropical Pacific [160° E – 160 ° W; 10° S – 10° N], and the eastern tropical 
Pacific [150° W – 90° W; 0° – 10° N] are given in parentheses. Sums do not match perfectly because of components due to 
𝑂𝐿𝑅45(%6 change contribution to ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸#$%&'(

(-+G)  (see Eq. (2)) [∆𝑂𝐿𝑅45(%6 contrib: (W: +1.6 | C: -1.9 | E: -1.2)] and 𝑂𝐿𝑅45(%6 
change contribution to ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸7>?@

(-+G) (see Eq. (4)) [∆𝑂𝐿𝑅45(%6 contrib: (W: +1.0 | C: -1.0 | E: -0.4)]. Non-linear residuals are 
almost negligible. 
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Figure 2.  Partitioning of the lidar-derived TOA LWCRE time-series of monthly mean anomalies between 2008 and 2015 

over the central tropical Pacific region [160° E – 160° W; 10° S – 10° N] (left) and at global scale (right) in cloud properties 
contributions. (a,d) Total LWCRE partitioned in opaque cloud and thin cloud contributions, both in turn partitioned in 
contributions of (b,e) opaque cloud cover, opaque cloud temperature and clear sky properties and (c,f) thin cloud cover, thin 
cloud temperature, thin cloud emissivity and clear sky properties. Only nighttime observations over oceans are considered. 
 

 

Figure 3. (a) Fractional contribution of opaque and thin cloud properties to the TOA 𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸789%5
(-+G)  variations between 

2008 and 2015. Monthly mean anomalies over the central tropical Pacific region [160° E – 160° W; 10° S – 10° N] for the 
2008–2015 period. (b) Idem at global scale. Only nighttime observations over oceans are considered. 

GlobalCentral tropical Pacific
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Text S1 to S3 
Figures S1 to S6 
Tables S1 to S3  

 

Introduction  

Text S1 provides a short summary of the method used in this paper to compute the 
longwave cloud radiative effect (LWCRE) from cloud properties of opaque and thin clouds 
which can be derived from satellite-based lidar observations.  

Text S2 details the computation of the non-linear term in Eqs. (2–5). 

Text S3 discusses cloud property changes during the 2015-OND El Niño event illustrated 
by Fig. S1. 

Figure S1 shows cloud property changes during the 2015-OND El Niño. 

Figures S2 and S3 are the same than Figs. S1 and 1 but for 2009/10 El Niño event instead 
of 2015/16 El Niño event.  
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Figure S4 shows the comparison of differences between annual mean lidar-derived 
LWCRE and annual mean CERES-derived LWCRE when using the CERES-EBAF Ed. 
2.8 product or only nighttime measurements of CERES collocated with CALIOP. 

Figure S5 shows the time-series between 2008 and 2015 over the central tropical Pacific 
region and at global scale of monthly mean anomalies of CERES-derived TOA LWCRE 
compared to lidar-derived TOA LWCRE and cloud properties: opaque and thin cloud 
cover, and opaque and thin cloud temperature. 

Figure S6 shows the time-series between 2008 and 2015 of lidar-derived TOA LWCRE at 
global scale, in the tropics and in the midlatitudes. 

Table S1 shows how well the simplified radiative calculation method reproduces the OLR 
calculated by a radiative transfer model and observed by CERES.  

Tables S2 and S3 give, for several regions, statistics of cloud properties and LWCRE 
temporal variations, and the fractional contribution to the LWCRE temporal variations of 
each cloud property. 
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Text S1. 
 
The lidar-derived total longwave cloud radiative effect (𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸&'()*

(,-.) ) is computed as 
the sum of the lidar-derived opaque longwave cloud radiative effect (𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸01)234

(,-.) ) and 

the lidar-derived thin longwave cloud radiative effect (𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸&567
(,-.)). The expressions of 

this two contributions are: 
 
𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸01)234

	(,-.) = 𝐶01)234 𝑂𝐿𝑅;*4)<
(;=>=?) − 𝑂𝐿𝑅01)234

(,-.)     (S1) 
 
𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸&567

	(,-.) = 𝐶&567 𝑂𝐿𝑅;*4)<
(;=>=?) − 𝑂𝐿𝑅&567

(,-.)      (S2) 
 
where 𝐶01)234 and 𝐶&567 are the covers of opaque and thin clouds, 𝑂𝐿𝑅;*4)<

(;=>=?) the 
outgoing LW radiation under clear sky condition from the CERES-EBAF product, and 
𝑂𝐿𝑅01)234

(,-.)  and 𝑂𝐿𝑅&567
(,-.) the lidar-derived outgoing LW radiation expressed as in Table 

S1. Using expressions of Table S1, it comes: 
 

𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸01)234
	(,-.) = 𝐶01)234 𝑂𝐿𝑅;*4)<

(;=>=?) − 2.0𝑇01)234 + 310     (S3) 

𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸&567
	(,-.) = 𝐶&567𝜀&567 𝑂𝐿𝑅;*4)<

(;=>=?) − 2.0𝑇&567 + 310     (S4) 
 
𝜀&567 is the emissivity of thin clouds (emissivity of opaque clouds is considered to be 

1), and 𝑇01)234 and 𝑇&567 are the radiative temperatures of opaque and thin clouds 
defined as: 

 

𝑇01)234 =
&IJKL&MNKOPQR

S
        (S5) 

 

𝑇&567 =
&IJKL&TOUR

S
        (S6) 

 
where 𝑇&'1, 𝑇V)W4, and 𝑇XNKOPQR are the temperatures at cloud top, cloud base and 

𝑍01)234.  
 

The details of the method can be found in Vaillant de Guélis, T., H. Chepfer, V. Noel, 
R. Guzman, P. Dubuisson, D. M. Winker, and S. Kato (2017), Link between the Outgoing 
Longwave Radiation and the altitude where the space-borne lidar beam is fully attenuated, 
Atmos. Meas. Tech. Discuss., in review, doi:10.5194/amt-2017-115. 
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Text S2. 
 
Opaque non-linear term: Eq. (S3) is a second-order multivariate polynomial. 

Estimating the derivatives of the first-order Taylor expansion of a second-order 
multivariate polynomial at the mean of the states (𝑋 + ∆\

S
) gives exactly the difference 

between the polynomial evaluated at the two states. We first show the demonstration on 
the simplest second-order multivariate polynomial 𝑓 𝑋 = 𝑥, 𝑦 = 𝑥𝑦, and then show it 
works on Eq. (2). 

 
Ø Evaluating the first-order Taylor expansion of 𝑓 in 𝑋 + ∆\

S
 gives: 

 
ab
ac

𝑋 + ∆\
S

∆𝑥 + ab
ad

𝑋 + ∆\
S

∆𝑦 = 𝑦 + ∆d
S

∆𝑥 + 𝑥 + ∆c
S

∆𝑦 = 𝑥∆𝑦 + 𝑦∆𝑥 + ∆𝑥∆𝑦  (S7) 
 
which is exactly equal to:  
 
∆𝑓 = 𝑓(𝑋 + ∆𝑋) − 𝑓(𝑋) = (𝑥 + ∆𝑥)(𝑦 + ∆𝑦) − 𝑥𝑦 = 𝑥∆𝑦 + 𝑦∆𝑥 + ∆𝑥∆𝑦   (S8) 
 
Ø Evaluating Eq. (2) at the mean of the two states, it comes: 

 
∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸01)234

,-. =
𝑂𝐿𝑅;*4)<e + 𝑂𝐿𝑅;*4)<S

2
− 2.0

𝑇01)234e + 𝑇01)234S
2

+ 310 𝐶01)234S − 𝐶01)234e

− 2.0
𝐶01)234e + 𝐶01)234S

2
𝑇01)234S − 𝑇01)234e

+
𝐶01)234e + 𝐶01)234S

2
𝑂𝐿𝑅;*4)<S − 𝑂𝐿𝑅;*4)<e + ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸01)234

(,-.)
f,

 
    

= 𝐶01)234S 𝑂𝐿𝑅;*4)<S − 2.0𝑇01)234S + 310 − 𝐶01)234e 𝑂𝐿𝑅;*4)<e − 2.0𝑇01)234e + 310 + ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸01)234
(,-.)

f,
 

     
             𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸01)234

(,-.)
S
              𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸01)234

(,-.)
e
   (S9) 

 
⇒ ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸01)234

(,-.)
f,
= 0      �        (S10) 

 
Thin non-linear term: Eq. (S4) is a third-order multivariate polynomial. Estimating 

the derivatives of the first-order Taylor expansion of a third-order multivariate polynomial 
at the mean of the states (𝑋 + ∆\

S
) gives the difference between the polynomial evaluated 

at the two states but missing a quantity which is equal to a quarter of the third-order terms 
of the Taylor expansion. We first show the demonstration on the simplest third-order 
multivariate polynomial 𝑓 𝑋 = 𝑥, 𝑦, 𝑧 = 𝑥𝑦𝑧, and then show it works on Eq. (3). 

  
Ø Evaluating the first-order Taylor expansion of 𝑓 in 𝑋 + ∆\

S
 gives: 

 
𝜕𝑓
𝜕𝑥

𝑋 +
∆𝑋
2

∆𝑥 +
𝜕𝑓
𝜕𝑦

𝑋 +
∆𝑋
2

∆𝑦 +
𝜕𝑓
𝜕𝑧

𝑋 +
∆𝑋
2

∆𝑧

= 𝑦 +
∆𝑦
2

𝑧 +
∆𝑧
2

∆𝑥 + 𝑥 +
∆𝑥
2

𝑧 +
∆𝑧
2

∆𝑦 + 𝑥 +
∆𝑥
2

𝑦 +
∆𝑦
2

∆𝑧

= 𝑥𝑦∆𝑧 + 𝑥𝑧∆𝑦 + 𝑦𝑧∆𝑥 + 𝑥∆𝑦∆𝑧 + 𝑦∆𝑥∆𝑧 + 𝑧∆𝑥∆𝑦 +
3
4
∆𝑥∆𝑦∆𝑧 

          (S11) 
 

188 PUBLICATION II



 
 

5 
 

which is almost equal to: 
 
∆𝑓 = 𝑓 𝑋 + ∆𝑋 − 𝑓 𝑋 = 𝑥 + ∆𝑥 𝑦 + ∆𝑦 𝑧 + ∆𝑧 − 𝑥𝑦𝑧 
     = 𝑥𝑦∆𝑧 + 𝑥𝑧∆𝑦 + 𝑦𝑧∆𝑥 + 𝑥∆𝑦∆𝑧 + 𝑦∆𝑥∆𝑧 + 𝑧∆𝑥∆𝑦 + ∆𝑥∆𝑦∆𝑧    (S12) 
 
missing only e

k
alb

acadam
= e

k
∆𝑥∆𝑦∆𝑧 

  
Ø Evaluating Eq. (3) at the mean of the two states, it comes: 

 
∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸&567

,-. =
𝜀&567e + 𝜀&567S

2
𝑂𝐿𝑅;*4)<e + 𝑂𝐿𝑅;*4)<S

2
− 2.0

𝑇&567e + 𝑇&567S
2

+ 310 𝐶&567S − 𝐶&567e

− 2.0
𝐶&567e + 𝐶&567S

2
𝜀&567e + 𝜀&567S

2
𝑇&567S − 𝑇&567e

+
𝐶&567e + 𝐶&567S

2
𝑂𝐿𝑅;*4)<e + 𝑂𝐿𝑅;*4)<S

2
− 2.0

𝑇&567e + 𝑇&567S
2

+ 310 𝜀&567S − 𝜀&567e

+
𝐶&567e + 𝐶&567S

2
𝜀&567e + 𝜀&567S

2
𝑂𝐿𝑅;*4)<S − 𝑂𝐿𝑅;*4)<e + ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸&567

(,-.)
f, 

  
= 𝐶&567S𝜀&567S 𝑂𝐿𝑅;*4)<S − 2.0𝑇&567S + 310 − 𝐶&567e𝜀&567e 𝑂𝐿𝑅;*4)<e − 2.0𝑇&567e + 310 + 𝑄 + ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸&567

(,-.)
f,

 
 
              𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸01)234

(,-.)
S
         𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸01)234

(,-.)
e
 

           (S13) 
 

with 𝑄 = − e
k

al,o;>=Ipqr
stu

a;Ipqra&IpqravIpqr
+ al,o;>=Ipqr

stu

a;IpqravIpqra0,>wxROy
 

 

⇒ ∆𝐿𝑊𝐶𝑅𝐸&567
(,-.)

f, =
e
k

al,o;>=Ipqr
stu

a;Ipqra&IpqravIpqr
+ al,o;>=Ipqr

stu

a;Ipqra&Ipqra0,>wxROy
+ al,o;>=Ipqr

stu

a;IpqravIpqra0,>wxROy
+ al,o;>=Ipqr

stu

a&IpqravIpqra0,>wxROy
      � 

 
          = 0          = 0 
           (S14) 
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Text S3. 
  

Figures S1a-e show opaque and thin cloud property anomalies over the equatorial 
Pacific Ocean and Fig. S1f shows the vertical motion anomaly at 500 hPa from ERA-
Interim reanalysis during the 2015 El Niño (see also 2009–10 El Niño in Fig. S2). In each 
of the five cloud properties (Figs. S1a-e), we clearly see the displacement of the ascending 
branch of the Walker cell from the Indonesian region, where convection weakens, to the 
middle of the Pacific Ocean where convection is strengthened or created (Fig. S1f). Where 
the ascending branch of the Walker cell occurs, the opaque cloud cover strongly increases 
(~+10/30 % between 170° E and 150° W) and rises in altitude (temperature ~-15/35 K). 
At the same time, the thin cloud emissivity strongly increases (~+0.05/0.15), and thin cloud 
temperature decreases (~-5/25 K). Inversely, near Indonesia, where ascending motion 
weakens, cloud cover diminishes (~-10 %) and cloud altitude decreases (temperature 
~+15 K) comparably for both opaque and thin clouds. North of the equator, from 140° W 
to the Central America coast, where the Intertropical Convergence Zone (ITCZ) intensifies 
(Fig. S1f, green zone), opaque and thin cloud covers are more or less unchanged and 
temperatures decrease slightly. The results shown in Fig. S1 are qualitatively consistent 
with Su and Jiang [2013], who used 250 m vertical resolution cloud profiles from 
CALIPSO/CloudSat to document the spatial redistribution of cloud during the 2009–2010 
El Niño event. As an example, Fig. 5 from Su and Jiang [2013] shows at high altitudes a 
strong increase in cloud fraction between 160° E and 140° W (~+10/25 % at 100–200 hPa) 
and a decrease in cloud fraction between 90° E and 160° E (~-15/25 % around 100 hPa) 
during December January February (DJF) 2009–2010. Even if it is not the same El Niño 
event, these changes are well captured by the change in cloud cover and temperature 
shown in Fig. S1. In addition, a strong increase of cloud water content between 160° E 
and 140° W (Fig. 5 of Su and Jiang [2013]) is consistent with a greater increase of opaque 
cloud cover than thin cloud cover (Figs. S1a,c) and with the increase of thin cloud 
emissivity (Fig. S1e). This suggests that the five cloud properties shown in Figs. S1a-e 
are well suited to describe the main features of the cloud redistribution during an El Niño 
event. 
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Figure S1.  Anomaly of the observed cloud properties during the 2015 El Niño: (a) Opaque 
cloud cover, (b) Opaque cloud temperature, (c) Thin cloud cover, (d) Thin cloud 
temperature, (e) Thin cloud emissivity, and (f) 500-hPa vertical motion (“No change”: -5 < 
Δ𝜔|}} < 5 hPa·day-1). Anomalies computed from the 2015-OND El Niño event are 
compared to the mean of OND months over the 2008–2015 period. Only nighttime 
observations over oceans are considered.
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Figure S2. As Fig. S1 for 2010-JFM El Niño.   
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Figure S3. As Fig. 1 for 2010-JFM El Niño.   
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Figure S4. Comparison of differences between annual mean lidar-derived and CERES-
derived LWCRE when using the CERES-EBAF Ed. 2.8 product (left) or only nighttime 
measurements of CERES collocated with CALIOP (right). (a,d) CERES-derived LWCRE, 
(b,e) lidar-derived CERES, (c) = (b) – (a), and (f) = (e) – (d). We see that difference in (c) 
are mainly due to difference of sampling (full swath vs. nadir) and to time of observations 
(night and day vs. nighttime only) between the two instruments. 
Only nighttime measurements of CERES collocated with CALIOP are from the CALIPSO, 
CloudSat, CERES, and MODIS Merged Product [C3M; Kato et al., 2011]. From this 
product, we also use the clear sky OLR in the computation of (e). This is the reason why 
(e) slightly differs from (b). Results shown are for the year 2009. 
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Figure S5. Time-series between 2008 and 2015 over the central tropical Pacific region 
[160° E – 160° W; 10° S – 10° N] (left) and at global scale (right) of monthly mean 
anomalies of (a,d) CERES-derived TOA LWCRE compared to lidar-derived TOA LWCRE 
(shown against the multivariate ENSO index from www.esrl.noaa.gov/psd/enso/mei/ for 
the central tropical Pacific region), 𝑅 is the correlation coefficient, (b,e) opaque and thin 
cloud cover, and (c,f) opaque and thin cloud temperature. Only nighttime observations 
over oceans are considered. 
 
 

GlobalCentral tropical Pacific
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Figure S6. Time-series between 2008 and 2015 of monthly mean anomalies of lidar-
derived TOA LWCRE at global scale (black), in the tropics [30° S – 30° N] (red), and at 
midlatitudes [30° – 65°] (purple). These regions represent respectively 57 % and 43 % of 
the ±65° ocean surface. Coefficient correlation with global scale time-series is given in 
parentheses.   
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Simple expression [Vaillant de Guélis et al., 2017] Radiative 
transfer 

Collocated 
observations 

Gridded (2°×2°) 
observations 

𝑂𝐿𝑅01)234
(,-.) = 2.0𝑇01)234 − 310 0.9996 0.95  

𝑂𝐿𝑅&567
(,-.) = 𝜀&567 2.0𝑇&567 − 310 + 1 − 𝜀&567 𝑂𝐿𝑅;*4)<  0.9969 0.89  

𝑂𝐿𝑅&'()*
(,-.) = 𝑂𝐿𝑅01)234

(,-.) + 𝑂𝐿𝑅&567
(,-.)   0.95 

 

Table S1. Correlation coefficients between the simple lidar-derived expression of 
𝑶𝑳𝑹𝑶𝒑𝒂𝒒𝒖𝒆

(𝑳𝑰𝑫)  and 𝑶𝑳𝑹𝑻𝒉𝒊𝒏
(𝑳𝑰𝑫): in 1D column with computations of these quantities from a 

radiative transfer model with mid-latitudes atmospheric conditions, in CERES footprint 
scale with instantaneous collocated observations of CALIOP and CERES at global scale 
for January 2008, and in gridded (2°×2°) scale with monthly mean gridded CERES 
observations at global scale for the year 2008.   
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Region 𝑪𝑶𝒑𝒂𝒒𝒖𝒆 𝝈𝑪𝑶𝒑𝒂𝒒𝒖𝒆(𝒕) 𝑪𝑻𝒉�𝒏 𝝈𝑪𝑻𝒉𝒊𝒏(𝒕) 𝑻𝑶𝒑𝒂𝒒𝒖𝒆 𝝈𝑻𝑶𝒑𝒂𝒒𝒖𝒆(𝒕) 𝑻𝑻𝒉�𝒏 𝝈𝑻𝑻𝒉𝒊𝒏(𝒕) 

WTP 31 % 7.08 % 45 % 3.76 % 239 K 6.07 K 237 K 6.26 K 

CTP 25 % 5.81 % 39 % 3.50 % 247 K 8.17 K 248 K 7.68 K 

ETP 37 % 6.11 % 35 % 2.16 % 264 K 8.39 K 268 K 7.78 K 

Tropics 27 % 1.93 % 37 % 0.82 % 262 K 1.82 K 260 K 2.05 K 

MidLatN 41 % 4.36 % 35 % 1.98 % 257 K 4.33 K 262 K 5.69 K 

SO 51 % 3.76 % 36 % 3.13 % 254 K 3.25 K 262 K 2.37 K 

Global 35 % 1.70 % 36 % 1.16 % 259 K 1.03 K 261 K 1.50 K 

Table S2. Mean and monthly-mean standard deviation of cloud properties time-series 
between 2008 and 2015: opaque cloud cover 𝑪𝑶𝒑𝒂𝒒𝒖𝒆, thin cloud cover 𝑪𝑻𝒉𝒊𝒏, opaque cloud 
temperature 𝑻𝑶𝒑𝒂𝒒𝒖𝒆 and thin cloud temperature 𝑻𝑻𝒉𝒊𝒏. Given for seven regions: Western 
Tropical Pacific [100° E – 140° E; 10° S – 10° N], Central Tropical Pacific [160° E – 160 ° 
W; 10° S – 10° N], Eastern Tropical Pacific [150° W – 90° W; 0° – 10° N], Tropics 
[30° N – 30° S], MidLatN [30° N – 60° N], Southern Ocean [70° S – 40° S], and Global 
ocean.   
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Region 𝑳𝑾𝑪𝑹𝑬𝑻𝒐𝒕𝒂𝒍
(𝑳𝑰𝑫) 𝑳𝑾𝑪𝑹𝑬𝑻𝒐𝒕𝒂𝒍

(𝑪𝑬𝑹𝑬𝑺) 𝝈𝑳𝑾𝑪𝑹𝑬𝑻𝒐𝒕𝒂𝒍(𝑳𝑰𝑫)(𝒕) 𝝈𝑳𝑾𝑪𝑹𝑬𝑻𝒐𝒕𝒂𝒍(𝑪𝑬𝑹𝑬𝑺)(𝒕) R 

WTP 53 W·m-2 48 W·m-2 12.02 W·m-2 10.69 W·m-2 0.97 
CTP 39 W·m-2 35 W·m-2 12.36 W·m-2 10.88 W·m-2 0.97 
ETP 32 W·m-2 27 W·m-2 7.74 W·m-2 8.35 W·m-2 0.94 

Tropics 29 W·m-2 26 W·m-2 1.23 W·m-2 0.98 W·m-2 0.77 
MidLatN 30 W·m-2 30 W·m-2 3.94 W·m-2 5.48 W·m-2 0.97 

SO 29 W·m-2 30 W·m-2 1.21 W·m-2 3.63 W·m-2 0.56 
Global 31 W·m-2 28 W·m-2 1.19 W·m-2 0.82 W·m-2 0.65 

Region 
Fractional contribution of opaque and thin cloud properties to the TOA 

𝑳𝑾𝑪𝑹𝑬𝑻𝒐𝒕𝒂𝒍
(𝑳𝑰𝑫) variations (%) 

𝑪𝑶𝒑𝒂𝒒𝒖𝒆 𝑻𝑶𝒑𝒂𝒒𝒖𝒆 𝑪𝒍𝒆𝒂𝒓𝑶 𝑪𝑻𝒉𝒊𝒏 𝑻𝑻𝒉𝒊𝒏 𝜺𝑻𝒉𝒊𝒏 𝑪𝒍𝒆𝒂𝒓𝑻 NL 
WTP 57.08 27.61 -8.98 7.73 13.11 8.35 -4.91 0.02 
CTP 46.58 32.64 -5.93 7.72 15.67 6.40 -3.10 0.03 
ETP 12.17 72.08 -9.91 3.41 23.04 2.74 -3.53 0.01 

Tropics 23.46 38.13 5.25 0.69 22.00 8.10 2.38 0.00 
MidLatN 58.28 84.52 -55.57 -5.04 31.55 3.31 -17.05 -0.01 

SO -39.05 168.22 -56.13 7.11 32.95 0.63 -13.73 0.00 
Global 58.38 28.22 -4.90 -7.82 22.25 5.75 -1.87 0.00 

 

Table S3. (top) Mean and monthly-mean standard deviation of the CERES-derived 
LWCRE and lidar-derived LWCRE time-series between 2008 and 2015. R is the 
correlation coefficient between CERES-derived and lidar-derived time-series. (bottom) 
Fractional contribution of cloud properties to the lidar-derived LWCRE time-series. Given 
for seven regions: Western Tropical Pacific [100° E – 140° E; 10° S – 10° N], Central 
Tropical Pacific [160° E – 160 ° W; 10° S – 10° N], Eastern Tropical Pacific [150° W – 90° 
W; 0° – 10° N], Tropics [30° N – 30° S], MidLatN [30° N – 60° N], Southern Ocean [70° S 
– 40° S], and Global ocean.   
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Liste des abréviations

ADM Angular Distribution Models
AFGL Air Force Research Laboratory
AGCM Atmospheric General Circulation Model
AIRS Atmospheric InfraRed Sounder
AMIP Atmospheric Model Intercomparison Project
APRP Approximate Partial Radiative Perturbation
ATB ATtenuated Backscatter
CALIOP Cloud–Aerosol LIdar with Orthogonal Polarization
CALIPSO Cloud–Aerosol Lidar and Infrared Pathfinder Satellite Observations
C3M CALIPSO, CloudSat, CERES, and MODIS Merged Product
CEPMMT Centre Européen de Prévision Météorologique à Moyen Terme
CERES Clouds and Earth’s Radiant Energy Systems
CESM Community Earth System Model
CFMIP Cloud Feedback Model Intercomparison Project
CMIP Coupled Model Intercomparison Project
COSP CFMIP Observation Simulator Package
CPR Cloud Profiling Radar
CRE Cloud Radiative Effect
CRF Cloud Radiative Forcing
CTP Cloud Top Pressure
DIAL DIfferential Absorption Lidar
DISORT DiScrete Ordinates Radiative Transfer
EBAF Energy Balanced and Filled
ECMWF European Centre for Medium-Range Weather Forecasts
ENSO El Niño Southern Oscillation
ERBE Earth Radiation Budget Experiment
GCM General Circulation Model
GEOS5-DAS Goddard Earth Observing System version 5 Data Assimilation System
GERB Geostationary Earth Radiation Budget
GIEC Groupe d’experts Intergouvernemental sur l’Évolution du Climat
GISS Goddard Institute for Space Studies
GMAO Global Modeling and Assimilation Office
GOCCP GCM-Oriented CALIPSO Cloud Product
HSR Haute Résolution Sectrale
IPSL Institut Pierre-Simon-Laplace
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ISCCP International Satellite Cloud Climatology Project
ITCZ InterTropical Convergence Zone
IWC Ice Water Content
IWP Ice Water Path
Lidar Light Detection And Ranging
LMD Laboratoire de Météorologie Dynamique
LTE Local Thermodynamic Equilibrium
LW LongWave
LWC Liquid Water Content
LWP Liquid Water Path
MBL Marine Boundary Layer
MD Molecular Density
MODIS MODerate-resolution Imaging Spectroradiometer
Nd:YAG Neodymium–doped Yttrium Aluminium Garnet
OLR Outgoing Longwave Radiation
OMM Organisation Météorologique Mondiale
PATMOS-x Pathfinder Atmosphere Extended
PDF Probability Density Function
PRP Partial Radiative Perturbation
RH Relative Humidity
ScaRaB Scanner for Radiation Budget
SCOPS Subgrid Cloud Overlap Profile Sampler
SNR Signal-to-Noise Ratio
SR Scattering Ratio
SSF Single Scanner Footprint
SST Sea Surface Temperature
SW ShortWave
UMG Uniformly Mixed Gases
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Liste des notations

Notation Nom Unité

| Single column
� CERES footprint
� 2◦×2◦grid box

ZTop Altitude de la couche nuageuse la plus haute km

ZBase Altitude de la couche nuageuse la plus basse km

ZOpaque Altitude d’atténuation totale du lidar km

TTop Température de la couche nuageuse la plus haute K

TBase Température de la couche nuageuse la plus basse K

TZOpaque Température à l’altitude ZOpaque K

Trad Température radiative équivalente d’un nuage K

TOpaque Température radiative d’un nuage opaque :
TTop+TZOpaque

2
K

TThin Température radiative d’un nuage fin : TTop+TBase
2

K

ZTOpaque Altitude radiative d’un nuage opaque : ZTop+ZOpaque
2

km

ZTThin Altitude radiative d’un nuage fin : ZTop+ZBase
2

km

COpaque Couverture des nuages opaques
CThin Couverture des nuages fins
CClear Couverture du ciel clair
εThin Émissivité d’un nuage fin

OLRClear OLR au-dessus du ciel clair W m−2

OLRThin OLR au-dessus d’un nuage fin W m−2

OLROpaque OLR au-dessus d’un nuage opaque W m−2

OLRTotal OLR « all-sky » W m−2

OLR(LID) OLR dérivé d’observations par lidar (réelles ou simulées) W m−2

OLR(CERES) OLR dérivé d’observations CERES W m−2

CREThin Contribution des nuages fins au CRE W m−2

CREOpaque Contribution des nuages opaques au CRE W m−2

CRETotal CRE en considérant tous les nuages W m−2

CRE(LID) CRE dérivé d’observations par lidar (réelles ou simulées) W m−2

CRE(CERES) CRE dérivé d’observations CERES W m−2

CRE(LMDZ) CRE dérivé des sorties du modèle LMDZ W m−2

ω500 Vitesse verticale à 500 hPa hPa jour−1
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Apport des observations par lidar spatial pour comprendre l’effet
radiatif des nuages dans l’infrarouge

Résumé — Parce que les processus nuageux sont des processus complexes qui opèrent à des
échelles spatiales très différentes, l’évolution de l’effet radiatif des nuages (CRE) dans un climat qui
se réchauffe est incertaine. Afin de mieux comprendre l’évolution du CRE, il est utile de l’exprimer
en fonction de propriétés nuageuses fondamentales et observables. Dans l’infrarouge (LW), l’alti-
tude des nuages est une des propriétés fondamentales, ainsi que leur couverture et leur opacité. Les
observations collectées par le lidar spatial CALIOP durant la dernière décennie nous ont permis d’ex-
primer le CRE LW en fonction de cinq propriétés nuageuses. Nous montrons que le CRE LW dépend
linéairement de l’altitude des nuages. Cette linéarité permet de décomposer les variations du CRE
LW en contributions dues aux cinq propriétés nuageuses. On observe ainsi que la couverture des
nuages opaques a piloté les variations du CRE LW durant la dernière décennie. L’analyse de simula-
tions climatiques suivant la même approche à l’aide d’un simulateur lidar montre que les variations
du CRE LW dans le climat actuel sont pilotées par l’altitude des nuages opaques, en désaccord avec
les observations. Lorsqu’on étend cette analyse aux rétroactions nuageuses LW simulées dans un cli-
mat futur, on remarque que celles-ci sont également pilotées par l’altitude des nuages opaques. Ces
résultats suggèrent que les observations par lidar spatial apportent une forte contrainte observation-
nelle sur les rétroactions nuageuses LW, qui sont l’une des principales sources d’incertitude dans les
prévisions d’évolution de la température moyenne globale dues aux activités humaines.

Mots clés : Lidar spatial, Effet radiatif des nuages, Variations temporelles, Rétroactions nuageuses,
Altitude d’opacité

Use of space-lidar observations to understand the longwave cloud
radiative effect

Abstract — Because cloud processes are complex processes which operate at very different spatial
scales, the evolution of the cloud radiative effect (CRE) in a warming climate is uncertain. To improve
our understanding of the evolution of the CRE, it is useful to express it as a function of fundamental
and observable cloud properties. In the infrared (LW), the altitude of clouds is one of the fundamen-
tal properties, together with their cover and opacity. The observations collected by the space-lidar
CALIOP during the last decade allowed us to express the LW CRE using five cloud properties. We
show that the LW CRE depends linearly on the cloud altitude. This linearity allows to decompose
the variations of the LW CRE into contributions due to the five cloud properties. We observe that the
cover of the opaque clouds drove the variations of the LW CRE during the last decade. The analysis
of climate simulations performing the same approach by means of a lidar simulator shows that the
variations of the LW CRE in the current climate are driven by the opaque cloud altitude, in disagree-
ment with the observations. When we extend this analysis to the LW cloud feedback simulated in a
future climate, we notice that they are also driven by the opaque cloud altitude. These results suggest
that the space-lidar observations bring a strong observational constraint on the LW cloud feedbacks,
which are one of the main sources of uncertainty in predicting future global average temperature
evolution due to human activities.

Keywords: Space-lidar, Cloud radiative effect, Temporal variations, Cloud feedback, Opacity alti-
tude


