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Résumé iii

Interactions aérosols-vapeur d’eau-nuages en région océanique pristine

Résumé

Les régions ultrapropres en termes de contenu en aérosols (« pristines ») présentent un
intérêt de premier plan dans l’étude du changement climatique car elles sont grandement
épargnées par les pollutions d’origines anthropiques. Caractérisées par des épaisseurs
optiques d’aérosols (AOD) inférieures à 0.1, elles sont des indicateurs précieux pour la
composante naturelle du climat, laquelle reste toujours mal comprise car masquée par
des contributions anthropiques. En raison de ces faibles AOD, les interactions aérosols-
nuages peuvent présenter une sensibilité exacerbée : de petites variations de l’AOD ou de
la quantité de vapeur d’eau peuvent avoir des conséquences importantes (non linéaires)
sur la formation des nuages et leurs propriétés.
Le Sud de l’océan Indien, identifié comme région océanique pristine, a fait l’objet d’une
campagne de mesures (campagne AEROMARINE) de plusieurs mois visant à collecter
des données sur les aérosols marins (propriétés optiques, distribution verticale, ...) et les
paramètres thermodynamiques (température, vapeur d’eau, ...) au large des côtes de l’île
de La Réunion. L’analyse des données acquises durant cette campagne, notamment les
AOD et l’humidité ambiante, permet de mieux comprendre l’évolution de ces paramètres
dans un environnement « pristin ».
Les résultats obtenus et présentés dans cette thèse ont permis de caractériser la dis-
tribution verticale des aérosols naturels (marins). Ces données in-situ sont utiles pour
l’élaboration de deux nouveaux modèles qui pourraient aider à mieux comprendre le
système aérosols-vapeur d’eau-nuages. Le premier modèle que nous présentons est
une modélisation simplifiée, à trois équations (trois degrés de liberté), fondée sur la
dynamique de la compétition entre espèces (modèle de type proie-prédateur). Il permet
de décrire les propriétés macroscopiques des interactions entre aérosols, vapeur d’eau
et nuages chauds, sans considérer toute la complexité du système. Il est confronté à
des mesures in-situ, les réanalyses ERA5 ou encore des observations satellites dans
différentes situations météorologiques.
En outre, nous présentons un second modèle pour l’étude des champs de nuages à
méso-échelle. Baptisé IOCIM (Indian Ocean Cloud Ising Model), ce modèle est de type
Ising ; il s’appuie sur la physique statistique dont on connaît l’efficacité pour l’étude des
comportements collectifs dans la matière condensée.

Mots clés : aérosols marins, région océanique, océan indien, vapeur d’eau,

nuages, interactions aérosols-nuages, modélisation, modèle proie-prédateur,

modéle ising (iocim), campagne de terrain aeromarine

Laboratoire d’Optique Atmosphérique (LOA)
– – – – –



iv Résumé

Abstract

Ultra-clean regions in terms of aerosol content (“pristine”) are of prime interest in the
study of climate change because they are largely spared from anthropogenic pollution.
Characterized by aerosol optical thicknesses (AOD) lower than 0.1, they are valuable
indicators for the natural component of the climate, which is still poorly understood
because it is masked by anthropogenic contributions. Due to these weak AODs, aerosol-
cloud interactions can present a high sensitivity: small variations in the AOD or the
amount of water vapour can have large (non-linear) consequences on the formation of
clouds and their properties.
The Southern Indian Ocean, identified as a pristine ocean region, was the subject of a
field campaign (AEROMARINE campaign) during several months aimed at collecting
data on marine aerosols (optical properties, vertical distribution, etc...) and thermo-
dynamic parameters (temperature, water vapour, etc.) off the coast of Reunion Island.
The analysis of the data acquired during this campaign, in particular the AOD and
the ambient humidity, makes it possible to better understand the evolution of these
parameters in a “pristine”environment.
The results obtained, and presented in this thesis, have made it possible to characterize
the vertical distribution of natural (marine) aerosols. These in-situ data are useful for
the development of two new models that could help to better understand the aerosol-
water vapour-cloud system. The first model we present is a simplified one, with three
equations (three degrees of freedom), based on the dynamics of species competition
(prey-predator like model). It makes it possible to describe the macroscopic properties of
the interactions between aerosols, water vapour and warm clouds, without considering
the whole complexity of the system. It is confronted with in-situ measurements, ERA5
reanalyses or even satellite observations in different meteorological situations.
In addition, we present a second model for the study of mesoscale cloud fields. Called
IOCIM (Indian Ocean Cloud Ising Model), this model is of the Ising type; it is based
on statistical physics, the effectiveness of which is known for the study of collective
behavior in condensed matter.

Keywords: marine aerosols, ocean region, indian ocean, water vapor, clouds,

aerosol-cloud interactions, modeling, prey-predator model, ising model,

aeromaraine field campaign
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Introduction Générale

De manière générale, ce travail de thèse traite des interactions entre les

nuages, les aérosols et la vapeur d’eau, et particulièrement les impacts de ces

deux derniers sur le cycle de vie des nuages (formation/dissipation, temps de

vie, organisation spatiale, ...). Ce sujet de recherche a pour but d’améliorer nos

connaissances sur ces interactions par le biais d’une modélisation simplifiée et

nouvelle de l’évolution temporelle et de l’organisation spatiale des champs de

nuages. Ce manuscrit présente une approche originale et peu développée qui

pourrait apporter un regard nouveau sur cette grande problématique.

Les nuages sont des systèmes qui interagissent avec leur environnement ;

ils se forment à partir d’aérosols sur lesquels la vapeur d’eau se condense. On

comprend dès lors que la variation de paramètres physiques tels que l’humidité,

la température ou la quantité d’aérosols puisse avoir un impact sur l’existence et

l’évolution d’un nuage. Cependant, il reste encore des incertitudes quant aux

effets précis de ces paramètres sur les nuages, leur cycle de vie et leurs propriétés

à titre individuel, leur organisation spatiale et a fortiori leur impact sur le climat.

Si l’on s’intéresse à un champ de nuages à une échelle suffisamment grande

(quelques centaines de kilomètres), observé par satellite par exemple, on re-

marque rapidement, sous certaines conditions, une apparente organisation ou

structuration (exemple donné sur la Figure 1). La question qui se pose est celle

de savoir si cette organisation est gouvernée par des lois fondamentales, et

donc si elle peut être comprise dans un cadre théorique bien précis. En d’autres

termes, cette organisation est-elle aléatoire ou auto-organisée avec un certain

degré d’ordre? Est-il possible de prédire ou de reproduire ces champs nuageux

1



2 Introduction Générale

structurés à partir des paramètres thermodynamiques (par exemple température,

humidité, type d’aérosols) ? Et, inversement, est-il possible de déterminer ces

paramètres à partir d’une structure nuageuse? Répondre à ces questions est

précieux en sciences du climat et elles guident le travail de recherche présenté

dans ce manuscrit. Pour essayer d’y répondre, nous plaçons notre étude dans

une région océanique pristine 1 (du latin « pristinus » qui signifie « d’autrefois,

d’avant, primitif », Gaffiot 1934) ; ces dernières peuvent être considérées comme

proches des conditions pré–industrielles. Ce choix permet d’analyser la compo-

sante naturelle des interactions aérosols-vapeur d’eau-nuages et de s’affranchir,

dans un premier temps, des effets des aérosols d’origines anthropiques.

Figure 1 – Champs de nuages dans l’océan Indien (Source : Google Image).

Le fil conducteur de cette thèse est ponctué par trois objectifs en lien direct et

dans cet ordre : (1) recueillir des données in-situ pour la caractérisation des pro-

priétés physiques des aérosols naturels et de leur distribution verticale dans un

contexte océanique pristin ; (2) présenter un modèle de type proie-prédateur qui

permet de comprendre le fonctionnement d’un nuage individuel ; nous verrons

que celui-ci peut se comporter comme un oscillateur non linéaire ; (3) développer

1. On doit comprendre ce terme dans le sens de « sauvage, naturel, vierge » ou pour signifier
le caractère « ultrapropre » (en termes d’aérosols) de la région. Une définition plus précise est
donnée dans le Chapitre 3.
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une modélisation originale pour l’étude des structures nuageuses à méso-échelle

selon l’intensité des couplages interpixels et des interactions avec l’environne-

ment (ici, un contexte océanique pristin). Il y a donc un aspect expérimental et

un aspect théorique dans ce travail, celui-là alimentant celui-ci et vice versa.

Plutôt que de travailler avec des modèles atmosphériques comprenant de la

microphysique complexe, nous avons suivi des suggestions qui commencent à

apparaître dans la littérature, et qui consistent à ne plus négliger des modèles de

nuages (avec leurs interactions) relativement simples et peu couteux en temps

de calculs. En effet, l’une des plus explicites de ces suggestions est celle de Held

2005 et deWettlaufer 2016 (voir Chapitre 2) ; le premier plaidant pour complé-

ter les modèles complexes par des approches idéalisées, qui capturent l’essence

d’un phénomène, préalables à toute analyse détaillée à l’aide des supermodèles

ou de supercalculateurs. Le second se fait l’avocat d’un rapprochement bien

plus fort entre les sciences du climat, la physique théorique et les mathématiques.

Les trois premiers chapitres de ce manuscrit (Partie I) permettent de faire

un bilan des connaissances sur les aérosols, les nuages, leur modélisation et

de présenter le contexte, la motivation et la méthodologie de cette thèse. Sans

prétendre à l’exhaustivité, nous tentons de synthétiser les éléments importants

pour comprendre ce travail doctoral. Ce manuscrit s’articule ensuite autour

de trois articles publiés dans des revues de rang A : ils, constituent le Cha-

pitre 4 (campagne de mesures AEROMARINE), le Chapitre 5 (modèle de type

proie-prédateur) et le Chapitre 6 (version préliminaire d’un nouveau modèle

d’Ising 2D - Indian Ocean Cloud Ising Model - pour la modélisation des champs

nuageux) ; chacun de ces trois chapitres est immédiatement précédé d’une syn-

thèse en français qui présente le contexte et l’objectif de l’étude et reprend les

principaux résultats et conclusions.
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Chapitre1

Les aérosols & les nuages

Sommaire du présent chapitre

1.1 Les aérosols et leurs caractéristiques 7
1.1.1 Classification par taille et processus de croissance . . 7

1.1.2 Les sources d’aérosols . . . . . . . . . . . . . . . . . 10

1.1.3 Les aérosols marins . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 13

1.2 Les nuages : type, organisation et formation 16
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1.2.2 Organisation des champs de nuages à méso-échelle . 20

1.1 Les aérosols et leurs caractéristiques

1.1.1 Classification par taille et processus de croissance

Les aérosols sont des particules fines, solides ou liquides, en suspension

dans l’atmosphère en raison d’une vitesse de chute très petite dans le référentiel

terrestre. Il s’agit donc d’une phase dispersée qui constitue, avec le milieu (l’air)

dans lequel elles évoluent, un colloïde stable (voir le Glossary of Meteorology

de l’American Meteorological Society). Les aérosols voyagent, se transforment,

interagissent d’une part entre eux et, d’autre part, avec les hydrométéores ; ils

7



8 CHAPITRE 1. Les aérosols & les nuages

agissent sur notre santé, la qualité de l’air et le climat. Leur dimension peut varier

de quelques nanomètres à plusieurs micromètres ; ils sont classés en différents

modes définis par des tailles caractéristiques. Les gammes de tailles présentées

ici représentent le diamètre des aérosols, supposés sphériques ; il s’agit d’une

dimension caractéristique. Ici, nous utilisons la classification présentée sur la

Figure 1.1, car elle associe différents processus de croissance des aérosols à leurs

tailles.

Figure 1.1 – Classification usuelle pour l’étude de la taille des aérosols.

La plus petite gamme de tailles (inférieure à 20nm) est le mode de nucléation.

Il correspond à des particules formées par un processus (la nucléation) au cours

duquel un embryon est produit par collision puis réarrangement de molécules.

Parfois, selon les conditions thermodynamiques, certains embryons atteignent

une taille suffisante pour grossir ensuite spontanément. Il n’est pas inutile de

préciser que le mot « nucléation » provient du latin « nucleus » qui signifie

« noyau » ou « pépin » au sens botanique, c’est-à-dire en tant qu’élément dur,

interne, autour duquel s’organise et se développe un fruit (Gaffiot 1934). La

nucléation peut se produire en l’absence ou en présence d’une phase liquide ou

solide, et donc de germes préexistants. Si les embryons se forment au sein de la

phase gazeuse seule, on parle de nucléation homogène. En revanche, lorsqu’elle

a lieu sur des supports préexistants, la nucléation est qualifiée d’hétérogène. Les

aérosols dans le mode de nucléation sont les plus nombreux dans l’atmosphère,

même si leur contribution massique est faible (pourcentage de la masse totale :

environ 5% au-dessus des océans ; Fitzgerald 1991).

Le mode d’Aïtken (du nom du scientifique écossais, John Aïtken, qui a dé-

veloppé le premier appareil pour mesurer la granulométrie des poussières et

gouttelettes contenues dans des brouillards) comprend les particules dont la

taille est supérieure à 20 nm et inférieure à 100 nm. La condensation et la coagu-
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lation sont les deux principaux mécanismes physiques en jeu dans ce mode. La

condensation de vapeur d’eau sur des particules existantes est le processus de

croissance par lequel les molécules de gaz viennent se fixer sur un aérosol déjà

formé ou sur un embryon provenant du mode de nucléation, augmentant ainsi sa

masse et sa taille. La coagulation se produit lors de la collision de deux aérosols.

Ainsi, sous l’effet de la pesanteur, des flux turbulents ou simplement du mouve-

ment brownien, les particules qui entrent en collision possèdent une efficacité

de coagulation, c’est-à-dire une probabilité plus ou moins grande de fusionner

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

Comme pour le mode de nucléation, les aérosols du mode d’Aïtken contribuent

beaucoup au nombre total d’aérosols mais présentent une faible contribution

massique (Fig 1.2).

Le mode d’accumulation caractérise les aérosols dont la taille est comprise

environ entre 100 nm et 1 µm. Les processus de croissance des particules de

ce mode sont la condensation et la coagulation. De par leur taille relativement

importante, ces aérosols sont les plus enclins à faire office de noyaux de conden-

sation (CCN – Cloud Condensation Nuclei) et donc à former des gouttelettes

de nuage. Ces dernières peuvent grossir jusqu’à devenir précipitantes (gouttes

de pluie), entraînant ainsi le CCN piégé à l’intérieur de la goutte à se déposer

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

Les aérosols situés en dessous d’une couche de nuages précipitants peuvent

également être entraînés par la chute des gouttes. Ces processus diminuent la

concentration, le nombre et la masse des particules du mode d’accumulation.

Cependant, contrairement aux modes de nucléation et d’Aïtken, les particules

du mode d’accumulation contribuent de façon significative à la masse totale de

particules atmosphériques, en particulier près de la surface (Fig 1.2).

Les particules du mode grossier sont les plus rares (Fig 1.2), car leur durée

de vie dans l’atmosphère est courte. En effet, il s’agit de particules plus grosses,

dont la taille dépasse 1µm, et donc plus lourdes. Sous l’action de leur poids, qui

dépend de leur phase et de leur composition chimique, elles tendent à se dépo-

ser au sol en l’absence de mouvements convectifs ou turbulents suffisamment

importants. C’est ce que l’on appelle le dépôt sec.
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Figure 1.2 – Distributions en nombre et volumique typiques des particules
atmosphériques selon les différents modes (adaptée de la Fig.8.10 de Seinfeld et
Pandis 1998).

1.1.2 Les sources d’aérosols

Des sources diverses et variées, naturelles ou anthropiques, émettent des

aérosols. Elles peuvent être primaires ou secondaires. La première catégorie

concerne les aérosols directement émis dans l’atmosphère, comme ceux arra-

chés par le vent au niveau d’une surface (sels marins, poussières désertiques,

...). Les aérosols issus de sources secondaires sont, quant à eux, des aérosols

ayant subi des transformations dans l’atmosphère via des réactions chimiques
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ou les processus de croissance décrits au-dessus. Au-delà de cette distinction

primaire/secondaire, on peut aussi définir des grands types d’aérosols (urbain,

continental, désertique, marin, etc.), selon leur origine et leur composition chi-

mique. Cependant, cette classification reste difficile à appliquer, en pratique,

étant donné que les aérosols peuvent être transportés par le vent sur des milliers

de kilomètres et se mélanger. La nature (organique ou inorganique) des aérosols,

ou bien leur origine (naturelle ou anthropique) peuvent également servir de

critère de classification. Ici, nous présentons les principales sources primaires

d’aérosols d’origine naturelle (Fig. 1.3). Indiquons que les particules primaires,

émises de manière naturelle ou anthropique, couvrent toutes les gammes de

tailles.

Figure 1.3 – Principales sources naturelles d’aérosols.

À l’échelle mondiale, les aérosols naturels représentent entre 80 et 90%

des flux massiques de particules émises (Seinfeld et Pandis 1998). Parmi ces

aérosols d’origine naturelle, on peut citer les poussières désertiques, les aéro-

sols biogéniques (issus de la végétation), ceux issus de la combustion naturelle

(feux de forêts), les aérosols volcaniques ou encore les sels marins (Fig. 1.3). Les

sources d’aérosols naturels dominent tous les océans et les régions sources de

poussière situées en Afrique du Nord, en Asie Occidentale et dans le Nord-Est

de la Chine. En outre, ces sources naturelles sont majoritairement d’origine

océanique dans l’hémisphère Sud avec les sels marins et les DMS (DiMethylSul-

fide), et majoritairement d’origine continentale dans l’hémisphère Nord avec

des poussières minérales. Ainsi, ces aérosols naturels sont dominants dans les

deux hémisphères, avec des contributions à l’AOD (Aerosol Optical Depth) total

de 52% dans l’hémisphère Nord et de 71% dans l’hémisphère Sud (M. Reddy

et al. 2005). Puisque les océans couvrent la majorité de la planète (environ 70%
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de sa surface), les aérosols marins contribuent le plus à la charge globale en

aérosols comparé aux aérosols anthropiques ou issus d’autres sources naturelles

(Boucher et al. 2013). Le tableau 1.1 fournit une estimation des flux d’émissions

annuelles des principales sources d’aérosols (naturelles et anthropiques).

Origine Sources
Flux global
(Mt/an)

Naturelle Sels marins 1400 – 6800
(≃ 80–90%) Poussière désertiques 1000 – 4000

Cendres volcaniques 4 – 8000
Aérosols biogéniques primaires 50 – 1000
Aérosols de combustion naturelle 45 – 80
Aérosols organiques volatils secondaires 20 – 380
Composés organiques biogéniques 440 – 720
Sulfure de diméthyl (DMS) 10 – 40

Anthropique Carbone suie 3.6 – 6
(≃ 10–20%) Aérosols organiques primaires 6.3 – 15.3

Poussières industrielles 40 – 130
Composés organiques volatils 98.2 – 157.9
Dioxyde de soufre (SO2) 43.3 – 77.9
Ammoniac (NH3) 34.5 – 49.6

Tableau 1.1 – Estimation des émissions annuelles (en Mt/an) des principales
sources d’aérosols primaires (en gras) et d’aérosols secondaires. Tableau adapté
du chapitre 7 du 5ème rapport du GIEC (Boucher et al. 2013).

Les aérosols issus des océans représentent ainsi la majeure partie des flux

d’émissions d’aérosols naturels, allant d’environ 1000 à 7000 Mt/an avec une

moyenne d’environ 3000 Mt/an (Winter et Chýlek 1997) ; ils possèdent des

propriétés physiques et chimiques qui ont des effets importants sur le système

climatique. Il est reconnu aujourd’hui que les embruns marins représentent la

source principale de diffusion de la lumière dans la couche limite marine, et

peut-être même la source d’aérosols naturels la plus à même d’affecter le bilan

radiatif terrestre (Quinn et al. 2015). Ces aérosols d’origine marine sont au cœur

de ce sujet de thèse.
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1.1.3 Les aérosols marins

C’est la friction du vent sur les surfaces océaniques qui est responsable de

la formation primaire d’aérosols marins. Il existe trois principaux mécanismes

(Blanchard 1983 ; Monahan et al. 1986 ; Zakey et al. 2008) : les gouttelettes

de film (film droplets), les gouttelettes de jet (jet droplets) et les gouttelettes

d’embrun (spume droplets). Pour expliquer ces trois mécanismes de formation,

considérons des bulles d’air piégées dans l’océan suite au mouvement agité

de l’eau causé par le vent. Les deux premiers mécanismes de formation de

gouttelettes (schématisés Fig. 1.4) se produisent lorsque ces bulles remontent

à la surface et éclatent. Ceci éjecte immédiatement une grande quantité de

gouttelettes de la pellicule de surface d’une taille généralement comprise entre

0.5 et 5 µm. Une fois la bulle d’air éclatée, un jet d’eau se forme et se sépare

en plusieurs gouttelettes de jet (de diamètre entre 3 et 50 µm). Si le vent est

suffisamment fort (supérieur à 30 km/h environ), il peut arracher directement

des particules de la crête des vagues, et former ainsi de grosses gouttelettes

d’embrun (de taille supérieure à 20 µm).

Figure 1.4 – Schématisation des deux premiers mécanismes de formation d’aéro-
sols marins (film droplets et jet droplets).

Les sels marins dans l’atmosphère sont donc le résultat de l’action du vent sur

la surface de la mer. La vitesse du vent est ainsi l’élément principal favorisant la

formation d’aérosols marins. Néanmoins, la température de surface de l’océan

(SST – Sea Surface Temperature), qui modifierait notamment la distribution

granulométrique (Jaeglé et al. 2011), ou encore la salinité, la tension superficielle

et l’état de la mer, agissent aussi sur les émissions de sels marins (Lewis et
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Schwartz 2004 ; Sellegri et al. 2006 ; Jaeglé et al. 2011 ; Sofiev et al. 2011 ;

Grythe et al. 2014).

Les aérosols marins sont présents sur une grande partie de la planète. Ils

sont constitués à plus de 85% de chlorure de sodium (NaCl) mais certains ions

présents dans l’eau de mer, comme le sulfate (SO2−
4 ), le potassium (K+), le

calcium (Ca2+) ou encore le magnésium (Mg2+ ), peuvent aussi être observés

(Piazzola et al. 2012). Ces aérosols contiennent parfois de la matière organique

dont la concentration dépend de l’activité biologique de l’océan (Cavalli et

al. 2004). Les sels marins sont aussi fortement réactifs avec d’autres espèces

présentes dans l’atmosphère et leur composition chimique peut changer durant

leur transport (Sturges et Shaw 1993 ; Johansen et al. 1999 ; Kumar et al. 2008).

Ainsi, de nombreux facteurs (dont les principaux sont schématisés Fig. 1.5)

peuvent affecter la production, la nature et le transport de ces aérosols d’origine

marine. Ils sont présents dans toutes les gammes de tailles présentées plus haut,

bien qu’ils appartiennent majoritairement aux modes d’accumulation et grossier.

Ils possèdent également le potentiel d’activation des noyaux de condensation

nuageuse (CCN) le plus élevé. Il n’en demeure pas moins que leur contribution

au nombre global de CCN est particulièrement négligée dans le mode d’Aïtken,

comme l’a montré récemment Xu et al. 2022.

En outre, ces aérosols d’origine océanique se rencontrent principalement

dans des régions à forte couverture nuageuse (M. Reddy et al. 2005). Il est

connu qu’ils influencent le climat, et ce, de différentes façons. Par exemple, ils

diffusent et absorbent la lumière du Soleil (forçage radiatif direct ou effet parasol)

et présentent un effet radiatif estimé entre −0.15 et −2,2Wm−2 (effet radiatif

en ciel clair). Cet effet direct des aérosols sur le bilan radiatif est directement

lié à la concentration d’aérosols présents dans l’atmosphère, leur taille, leur

composition chimique ainsi qu’à leurs propriétés optiques. Cet effet est présenté

sur le premier schéma de la Figure 1.6.

Les aérosols marins sont hygroscopiques ; en d’autres termes, leurs propriétés

optiques varient selon l’humidité atmosphérique. Ils influencent donc la forma-

tion et la durée de vie des nuages en modifiant leurs propriétés physiques, plus

précisément le nombre, la taille ou le temps de résidence des hydrométéores. Ils

modifient ainsi l’albédo des nuages ; c’est le premier effet indirect (ou l’effet Two-
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Figure 1.5 – Schématisation des principales sources d’aérosols marins et interac-
tions avec leur environnement. Crédit : Erik Hans Hoffmann, TROPOS

Figure 1.6 – Divers mécanismes proposés pour expliquer comment les aérosols
affectent les nuages et les précipitations. Adapté du Groupe d’experts intergou-
vernemental sur l’évolution du climat (GIEC) [2007] et Tao et al. 2012.
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mey). Le second effet indirect (ou effet d’Albrecht) se manifeste dans l’efficacité

de précipitation des nuages (Fig. 1.6). Il se traduit par une diminution de la fré-

quence des événements pluvieux (D. Rosenfeld et al. 2002), de la teneur en eau

et de l’épaisseur des nuages (Pincus et Baker 1994), et par une augmentation de

la durée de vie des nuages (Albrecht 1989). Dit autrement, les aérosols marins

influencent fortement la microphysique des nuages dans l’atmosphère marine,

en servant de CCN sur lesquels les gouttelettes se forment (Lewis et Schwartz

2004). La taille et le nombre d’aérosols marins impactent la concentration et

la taille des gouttelettes, affectant ainsi sa réflectivité (Twomey 1974 ; Twomey

1991), ainsi que la formation de bruine et de pluie (Albrecht 1989). C’est ce

qu’à montré Pan et al. 2022 en étudiant le cycle de vie des nuages convectifs

tropicaux et l’impact de la taille des aérosols sur ces nuages et les précipitations

au-dessus de l’océan et de la terre. Il montre notamment que les embruns marins

(rayon ≥ 1µm) tendent à donner des gouttes de nuages moins nombreuses mais

plus grosses, ce qui accélèrent les pluies chaudes au détriment des précipitations

en phase mixte. Il convient donc de caractériser ces aérosols d’origine marine

afin d’étudier la formation et l’organisation des champs de nuages.

1.2 Les nuages : type, organisation et formation

1.2.1 Classification et types de nuages ; formation

Selon l’American Meteorological Society (Glossary of meteorology) : un nuage

est « un agrégat visible de minuscules gouttelettes d’eau et/ou de particules de glace

dans l’atmosphère au-dessus de la surface de la terre ». Les nuages sont en perpé-

tuelle évolution et se présentent, de ce fait, sous une infinie variété de formes. Il

est cependant possible de définir un nombre limité de formes caractéristiques,

que l’on peut observer fréquemment en toute partie du globe et qui permettent

de classer les nuages par groupe. Le système international utilisé actuellement

pour la classification des nuages a été élaboré en 1803 par le météorologue

amateur Luke Howard dans son essai sur la modification des nuages (Howard

1894).

Les nuages sont alors catégorisés selon leur forme, leur développement ver-
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tical et l’altitude à laquelle ils se forment. L’Atlas international des nuages

reconnaît aujourd’hui dix grands genres de nuages (Fig. 1.7). On distingue les

nuages en couche, ou stratiformes, des nuages cumuliformes. Les nuages sont

généralement situés à des altitudes comprises entre le niveau de la mer et la

tropopause, selon trois étages dont les limites dépendent de la latitude et de la

saison : l’étage supérieur, l’étage moyen et l’étage inférieur (Fig. 1.7).

Figure 1.7 – Principaux genres de nuages. Source : Météo France.

On se concentre ici sur les étages en région tropicale dont les limites approxi-

matives associées sont (i) de 6 à 18 km pour l’étage supérieur, (ii) de 2 à 8 km

pour l’étage moyen, et (iii) de la surface à 2 km pour l’étage inférieur.

L’air sec, la vapeur d’eau, l’eau sous forme liquide et/ou solide et les aérosols

sont les principaux éléments qui composent les nuages. Ceux-ci résultent de

la condensation de la vapeur d’eau contenue dans l’atmosphère autour de par-

ticules solides appelées noyaux de condensation (CCN) ou noyaux glaçogènes

(Ice Nuclei – IN), selon que, respectivement, la vapeur d’eau se liquéfie ou se

cristallise. La concentration de ces CCN est très forte dans les basses couches de

l’atmosphère et, en particulier, au-dessus des zones côtières et océaniques (sels

marins) et des zones industrialisées (aérosols d’origine anthropique).

Les principales particules en jeu dans la physique des nuages ont une large

gamme de tailles, de concentrations et de vitesses de chute. Comme l’indique la

Figure 1.8, d’importantes différences sont constatées entre la taille d’un CCN

typique et celle d’une goutte de nuages, mais également entre une goutte de



18 CHAPITRE 1. Les aérosols & les nuages

nuage et une goutte de pluie. Le processus de formation de pluie à partir de la

condensation autour d’un CCN s’engage au bout d’une vingtaine de minutes

après la formation du nuage (Yau et Rogers 1996).

Figure 1.8 – Tailles, concentrations et vitesses de chute (dans le référentiel
terrestre) des particules dans un nuage (Yau et Rogers 1996).

Pour qu’il y ait condensation de la vapeur d’eau atmosphérique, il faut une

abondance de CCN et une humidité relative au moins égale à 100%. Loin de tout

support de condensation, c’est-à-dire en l’absence de CCN, l’humidité relative

doit dépasser ce seuil de 100% pour que la vapeur d’eau se condense et que des

gouttelettes d’eau sphériques apparaissent ; c’est la loi de Kelvin. On dit qu’il y a

« sursaturation ». Ainsi, une parcelle d’air avec une humidité relative de 101.5%

aura une sursaturation de 1.5%. Cette sursaturation doit être grande, parfois

bien au-dessus de 10% en absence totale de noyaux de condensation (CCN).

Cependant, il y a généralement suffisamment de ces noyaux pour limiter la

sursaturation à quelque 1% ou 2%. Une sursaturation élevée, relative à l’équilibre

vapeur/gouttelette, est donc rare dans la troposphère ; l’observation de nuages

d’eau liquide trahit la présence abondante de CCN.

La formation d’un nuage s’effectue selon différents processus. Nous faisons

ici un point rapide sur les principaux :

— La formation par refroidissement isobare, lors du contact d’une masse d’air
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chaud avec un sol plus froid. L’air est alors refroidi par contact. Cela peut

se produire la nuit, mais aussi sur les côtes avec le contraste terre/mer. Il

en résulte des brouillard, des stratocumulus ou des stratus.

— Le refroidissement par détente adiabatique qui peut se produire :

❍ par soulèvement d’une masse d’air, soit par un relief comme une mon-

tage (soulèvement orographique), soit à l’aide d’un front (soulèvement

frontal) quand une masse d’air chaud rencontrant une masse d’air

froid est portée en altitude jusqu’au niveau de condensation. Ceci crée

typiquement des cirrus et des nimbostratus.

❍ par convection issue d’une instabilité thermique telle qu’une masse

d’air chaud dans un environnement bien plus frais ; c’est fréquent en

été, et les cumulus ou les cumulonimbus, qui conduisent parfois à des

orages se forment ainsi. En effet, avec les fortes températures estivales,

l’air se réchauffe au contact du sol, et la configuration air chaud proche

du sol-air plus froid au-dessus est thermodynamiquement instable. La

masse d’air chaud peut alors, par une perturbation, s’élever en altitude.

Quand elle contient assez d’humidité, la vapeur d’eau se condense à

l’altitude de la pression de vapeur saturante. Ainsi, il peut se former,

suivant le profil vertical de la température : (i) des cirrocumulus, des

altocumulus ou des stratocumulus pour une couche d’air instable peu

développée verticalement ; (ii) des cumulus ou des cumulonimbus

pour une instabilité convective bien développée verticalement. Les

cumulus peuvent aussi se développer en cumulonimbus quand leur

extension verticale devient importante.

— L’apport de vapeur d’eau dans un air proche de la saturation. Cette vapeur

supplémentaire peut provenir des surfaces aquatiques (mer, océans), des

sols saturés en eau ou de l’advection d’air humide. Un tel processus donne

généralement du brouillard.

En conditions océaniques, toutes les sortes de nuages peuvent se former :

du cirrus, qui est un nuage fin à haute altitude (Massie et al. 2010, Reinares

Martínez et al. 2021), au cumulonimbus.

Enfin, les nuages interagissent, non seulement avec les aérosols et la vapeur

d’eau, mais également entre eux. En effet, ils affectent les mouvements atmo-
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sphériques à travers des processus dynamiques tels que la libération de chaleur

latente ou la redistribution de la vapeur d’eau. C’est pourquoi l’étude de la

dynamique atmosphérique doit inclure les nuages, mais leur comportement

est également guidés par des considérations dynamiques. Dit autrement, selon

nous, l’ensemble aérosols-vapeur-nuages est un seul et même système, malgré

l’apparente séparation ou relative indépendance de ses différentes composantes.

1.2.2 Organisation des champs de nuages à méso-échelle

L’Homme a toujours observé les nuages, leurs formes et la façon dont ils

évoluent dans l’espace et dans le temps. À l’heure actuelle, ces observations

se font aussi à grande échelle grâce aux satellites, dont les instruments qu’ils

embarquent permettent d’estimer, en outre, certaines de leurs propriétés phy-

siques (épaisseur géométrique, épaisseur optique, albedo, température...) et leur

composition (nuage d’eau ou de glace). Les images satellites montrent que la

forme des nuages n’est pas seulement un caractère individuel mais qu’une classi-

fication des champs de nuages est possible. Ces organisations peuvent présenter

différentes échelles d’espace et de temps. Dans notre cas, nous nous intéressons

particulièrement à la méso-échelle.

La méso-échelle (comprise entre 20 et 2000 km), du grec ancien «mésos »

qui signifie « milieu », définit les processus se situant entre la macro-échelle

(qui concerne la circulation planétaire d’échelle synoptique) et la micro-échelle

(pour les phénomènes à plus petite échelle, de moins de 20 km). Cette échelle

intermédiaire peut être divisée en deux sous-échelles pour la représentation des

mouvements des nuages : la méso-échelle α entre 20 et 200 km et la méso-échelle

β entre 200 et 2000 km (Orlanski 1975).

L’étude de l’organisation à méso-échelle des champs de nuages est d’une

importance capitale, notamment au-dessus des océans. En effet, ils se présentent

sous une myriade de formes, parfois complexes, qui jouent un rôle dans le sys-

tème climatique. Par exemple, la convection de Rayleigh-Bénard (théoriquement

étudiée par Lord Rayleigh et expérimentalement par Henri Bénard), est une in-

stabilité thermo-convective dans un fluide soumis à un gradient de température

qui se traduit par la formation de structures convectives appelées cellules de
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Bénard. Cette convection cellulaire à méso-échelle, pouvant se présenter sous

forme de cellules ouvertes ou fermées (exemples Fig. 1.9), accroît la réflectance

du rayonnement aux ondes courtes et contribue à refroidir le système climatique

(Agee 1987).

Figure 1.9 – Exemples d’observations satellites de cellules nuageuses ouvertes
(open-cells) et fermées (closed-cells) au-dessus de l’océan.

Agee 1987 a également examiné la convection cellulaire à méso-échelle

(Mesoscale Cellular Convection – MCC), ainsi que les champs de nuages dont

le sommet se situe au niveau de la couche limite marine dans laquelle cette

convection se développe. Par exemple, le mode d’apparition et la direction de

circulation peuvent être contrôlés par plusieurs facteurs tels que le mouvement

vertical, le gradient vertical de diffusivité turbulente et les mécanismes de chauf-

fage et de refroidissement locaux comme le rayonnement ou les changements

d’états. Le rapport d’aspect, ou le degré de planéité, de la cellule peut être déter-

miné par des interactions non linéaires d’un système à commande thermique,

un gradient de température horizontal imposé à la limite inférieure du nuage

ou à l’entraînement – mélange d’air nuageux avec de l’air environnant de pro-

priétés thermodynamiques (température, humidité) différentes entrant dans le

nuage. Les MCC se forment souvent au-dessus des océans pour deux raisons

essentielles : (1) l’océan joue le rôle de réservoir d’énergie et d’humidité qui

assure un chauffage et une alimentation en vapeur d’eau ; (2) des conditions

thermodynamiques (température, humidité) plus homogènes (spatialement) et

moins variables (dans le temps) ; il en résulte que la convection concerne des

masses d’air très étendues - sur terre, en revanche, la convection est plus localisée
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car ce sont des petites parcelles d’air qui sont soulevées par des irrégularités

topographiques.

Pourtant, une structure convective particulière n’est pas toujours causée par

un seul mécanisme de forçage externe. À maintes reprises, cela semble ne pas

être le cas. C’est pourquoi une caractérisation plus précise de telles organisations

nuageuses ainsi que les paramètres en jeu dans leur formation est primordiale.

L’étude des ces organisations nuageuses est, malgré tout, encore peu documentée.

Plus récemment, Stevens et al. 2020 a proposé quatre sortes d’organisations

à méso-échelle des champs nuageux au-dessus de l’océan Atlantique Nord, à

partir d’observations satellites (MODIS/Aqua). Ces quatre modes d’organisation

sont représentés Fig. 1.10 et décrites succintement de la manière suivante :

— Flowers : constitué d’éléments nuageux stratiformes (de faible extension

verticale), à méso-échelle α, de forme irrégulière, souvent avec des noyaux

à réflectivité plus élevée. Ils apparaissent en grappes espacées quasi régu-

lièrement avec des éléments individuels bien séparés les uns des autres

par des régions dépourvues de nuages.

— Sugar : structure qui s’apparente à un saupoudrage de nuages à très fine

échelle, caractérisée par une faible extension verticale et peu de signes

d’auto-organisation.

— Fish : organisation qui ressemble à des réseaux squelettiques à la méso-

échelle β. Souvent en forme d’arêtes de poisson, ces nuages sont séparés

les uns des autres par des zones de ciel clair bien définies ; ils sont parfois

accompagnés d’une « barrière » de nuages stratiformes.

— Gravel : champs de nuages disposés le long de lignes ou d’arcs, à méso-

échelle α, définissant des cellules avec une granularité intermédiaire et

des éléments de nuages plus brillants (par rapport à la structure Sugar) ;

ils sont accompagnés d’un voile stratiforme très léger.

Cette classification de champs de nuages a été déterminée à partir de 900

observations au cours des hivers de 2007 à 2017. Malgré le mérite de cette

classification, il est, selon nous, difficile de reconnaître les structures évoquées

métaphoriquement.

Il existe évidemment d’autres organisations de systèmes nuageux. Citons,

par exemple, les fronts dépressionnaires, les systèmes orageux (nuage de type
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Figure 1.10 – Scènes issues de MODIS-Aqua représentant les quatres sortes
d’organisations de champs nuageux de Stevens et al. 2020 : Flowers, Sugar, Fish
et Gravel. Images adaptées des figures 1 à 4 de Stevens et al. 2020.

cumulonimbus), ou encore des systèmes organisés comme les lignes de grains

qui sont des cumulonimbus (grains) disposés selon un certain alignement. Ces

organisations ont des échelles spatiotemporelles variées. Dans cette thèse, nous

n’abordons pas ce type d’organisations ; nous portons notre attention sur les

structures de convection peu profonde, comme les champs de stratocumulus

au-dessus de l’océan.

R. Wood 2012 a montré que les stratocumulus au-dessus des océans peuvent

être regroupés en quatre types morphologiques de méso-échelle : (i) pas de cellu-

larité sur la méso-échelle, (ii) cellules non organisées, (iii) convection cellulaire

fermée organisée, et (iv) convection cellulaire ouverte organisée. Cet article met

en évidence que, dans ce contexte, les précipitations (fréquemment sous forme

de bruine), se révèlent être un facteur clé du comportement des stratocumulus.
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Ces précipitations ajoutent encore à la complexité de l’organisation grâce à leurs

effets combinés de dégagement de chaleur latente dans la couche nuageuse et

d’évaporation de la couche sous-nuageuse. Ainsi, les systèmes nuageux tels que

les stratocumulus au-dessus des océans peuvent être généralement considérés

comme un réseau organisé et interconnecté d’éléments convectifs de la couche

limite marine dans lequel le rayonnement et les précipitations constituent, à la

fois, les principaux forçages énergétiques.

De surcroît, les stratocumulus sont sensibles aux perturbations liées aux

aérosols atmosphériques, à la fois via des facteurs microphysiques et des mé-

canismes macrophysiques. Par conséquent, une meilleure connaissance de leur

comportement est tout aussi pertinente pour quantifier les effets indirects des

aérosols sur les nuages que pour évaluer la façon dont les nuages agissent sur

le climat. Malgré l’importance des recherches sur les nuages, il existe toujours

de nombreux aspects de leur comportement et de leur structure encore mal

compris.

Ainsi, bien que l’on observe depuis longtemps que les nuages semblent struc-

turés ou organisés à méso-échelle de différentes manières (Agee 1987 ; Malkus

et Riehl 1964), le rôle que cette organisation pourrait jouer dans les rétroactions

des nuages reste largement inexploré (Nuijens et Siebesma 2019). La question

reste alors ouverte : l’organisation des nuages à méso-échelle, qui est exclue

de la plupart des paramétrages des modèles et des nombreuses simulations

climatiques, influence-t-elle la réponse des nuages au réchauffement climatique

(Bony, Schulz et al. 2020) ?
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Dans l’étude quantitative et la prévision des phénomènes atmosphériques, la

modélisation joue un rôle essentiel. On entend par là le fait de générer numéri-

quement des mesures physiques de paramètres météorologiques et climatiques.

On est alors en mesure d’examiner les moteurs des phénomènes atmosphériques

et d’analyser de façon détaillée leur comportement selon diverses situations.

Les modèles sont donc aussi des outils nécessaires pour déterminer les carac-

téristiques générales du climat, à savoir tester les hypothèses sur les facteurs

responsables des changements significatifs actuels, comprendre son évolution

passée, et prévoir son futur en réponse à différents forçages. L’exécution de tels

25
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modèles exige de plus en plus de ressources informatiques, car la complexité et

la longueur des calculs effectués augmentent de plus en plus.

Nous donnons ici un aperçu sur la représentation des aérosols, des nuages et

de la vapeur d’eau dans les modèles atmosphériques.

2.1 Types de modèles

Selon le phénomène que l’on souhaite étudier, on peut utiliser différents types

de modèles, d’échelles spatiale et temporelle variées. Par exemple, les évolutions

climatiques (passées et futures) peuvent être évaluées en utilisant un modèle cli-

matique global. Un tel modèle représente, numériquement, sur quelques années

et jusqu’à plusieurs millénaires, l’évolution du système climatique à l’échelle

planétaire. La génération actuelle de modèles effectue des simulations du climat

avec une résolution horizontale de 100km (en moyenne). Cela implique que le

climat global est assez bien représenté mais que, pour une surface comme la

France par exemple, seuls quelques dizaines de points sont concernés. C’est le

cas des Modèles de Circulation Générale (GCMs) Océan - Atmosphère dont la

résolution spatiale va de quelques centaines à quelques milliers de kilomètres.

Pour affiner l’étude du climat sur une région spécifique, des modèles ré-

gionaux ont été développés (p. ex. CNRM-ALADIN ou CNRM-AROME). Ils

décrivent spécifiquement le climat de la France, de l’Europe, de la Méditerra-

née, de l’Afrique de l’Ouest ou de l’Antarctique par exemple. De manière plus

générale, il existe toute une hiérarchie de modèles numériques de climat qui

permettent de simuler le comportement de l’atmosphère. Les modèles à mésoé-

chelle ou LES (Large Eddy Simulation) et les modèles CRM (Cloud Resolving

Model) permettent de simuler l’atmosphère à des échelles beaucoup plus fines

afin de modéliser tous les processus dynamiques et physiques qui y opèrent (par

exemple la convection).

Ce type de modèles (mésoéchelle, LES, CRM) est très coûteux en temps

de calcul en raison de la finesse des résolutions spatiale et temporelle impli-

quées. On utilise généralement ces modèles pour des régions spécifiques afin

de comprendre et quantifier des mécanismes physiques qui ne peuvent pas être

résolus par les modèles à plus large échelle. Ce modèles sont donc générale-
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ment utilisés de manière complémentaire aux modèles globaux, pour fournir

des paramétrisations physiques de processus sous-maille.

2.2 Vue d’ensemble des modèles actuels

2.2.1 Les aérosols dans les modèles

Le traitement des interactions aérosols-nuages dans les modèles numériques

implique généralement deux échelles : l’échelle globale ou la méso-échelle. Il est

également possible de résoudre très finement, en plus des interactions directes

entre aérosols et nuages, les processus liés aux aérosols hors du nuage, c’est-à-

dire la microphysique correspondante et son évolution, à l’aide d’un troisième

type de modèle.

Par exemple, afin de documenter les changements de la composition atmo-

sphérique entre 1850 et 2100, ainsi que les forçages radiatifs associés, le projet

d’intercomparaison de la chimie atmosphérique et des modèles climatiques

(ACCMIP – Atmospheric Chemistry and Climate Model Intercomparison Pro-

ject) met en place une série d’expériences ciblant les changements à long terme

(Lamarque et al. 2013). Pour ce projet, seize modèles différents ont été utilisés

avec une large gamme de résolutions horizontales et/ou verticales, d’extension

verticale, de schémas chimiques et d’interactions avec le rayonnement et les

nuages. Alors que les émissions anthropiques et de combustion de la biomasse

ont été spécifiées pour chacun d’entre eux, il s’avère que les émissions naturelles

sont responsables d’une variation significative dans la prédiction des différents

modèles du protocole ACCMIP. Cependant, comme le révèle une comparaison

modèle à modèle des changements de température, d’humidité spécifique ou

encore de vent zonal pour deux périodes de temps (1850-2000 et 2000-2100),

ces modèles restent cohérents entre eux : tous prédisent, par exemple, une aug-

mentation de la température, mais celle-ci est plus ou moins marquée selon

le modèle utilisé ; c’est en ce sens qu’il faut comprendre le terme de variation

employé au-dessus (Lamarque et al. 2013).

À grande échelle, les GCMs Océan - Atmosphère s’appuient sur des lois phy-

siques fondamentales qui sont ensuite soumises à des approximations physiques
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appropriées selon le contexte considéré. Une discrétisation mathématique est

ensuite utilisée sur les paramètres de sortie. Ces équations discrétisées sont

cependant restreintes par les contraintes de calculs, de sorte qu’ il est nécessaire

de représenter l’impact des processus non résolus à grande échelle ; c’est ce qu’on

appelle les paramétrisations.

Jusqu’à récemment, les paramétrisations des émissions primaires d’aérosols

marins étaient principalement déterminées par la vitesse du vent à la surface de

l’océan et l’état de cette dernière. Cependant, il a été montré (Spada et al. 2013)

que, outre la vitesse du vent et la présence de vagues, l’émission d’embruns

dépend de la température de surface de la mer (cf. Chapitre 1, Section 1.1.3).

Les modèles climatiques prédisent une augmentation de la SST de 2 à 4◦C dans

les Tropiques et les latitudes subtropicales d’ici 2100, avec la plus grande aug-

mentation prévue dans les océans Indien et Pacifique. Les émissions d’embruns

augmenteraient alors de 14 à 40 %, entraînant une rétroaction négative sur le ré-

chauffement climatique de −0,2 à −1,6Wm−2 (effet direct ; Partanen et al. 2014)

qui n’est pas pris en compte dans les modèles climatiques en raison d’émissions

biaisées dans les paramétrisations. De grandes incertitudes subsistent donc dans

les estimations des émissions primaires des aérosols (Partanen et al. 2014).

Des processus supplémentaires tels que la formation de nouvelles particules,

c’est-à-dire la conversion de précurseurs en phase gazeuse en nanoparticules,

peuvent avoir lieu au-dessus de la couche limite marine ou dans la troposphère

libre ; ceci n’est pas encore pris en compte. Un autre facteur conduisant à de

grandes incertitudes sur les émissions d’aérosols marins doit être attribué à la

formulation de la fonction d’émission (Witek et al. 2016).

Divers travaux d’intercomparaison montrent ainsi que les effets liés aux aéro-

sols (direct, semi-direct et indirect) restent une source importante d’incertitudes

dans les simulations, et ce, malgré les progrès réalisés ces dernières années. À

l’échelle du globe, plusieurs travaux sur les interactions des aérosols avec l’océan

ont mis en évidence les effets des aérosols sur la température de surface de la

mer et leurs conséquences sur le climat. C’est notamment le cas des poussières

désertiques (McConnell et al. 2008 ; Foltz etMcPhaden 2008 ; Evan et al. 2009 ;

Martínez Avellaneda et al. 2010 ; Yue et al. 2011) ou des aérosols d’origine

anthropique (Ramanathan et al. 2001). Généralement, seul le premier effet
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indirect décrit par Twomey 1974 était pris en compte (U. Lohmann et Feichter

2005), mais les autres effets indirects le sont maintenant de plus en plus (e.g.

Booth et al. 2012). La paramétrisation des interactions aérosols-nuages restent

cependant une grande source d’incertitudes dans les modèles, notamment en

raison d’un manque d’observations pour contraindre suffisamment ces derniers

(McComiskey et Feingold 2012 ; Wall et al. 2014 ; McConnell et al. 2008).

En résumé, il y a des améliorations continues des modèles : résolution, mé-

thodes de calcul, paramétrisations et introduction de nouveaux processus. Néan-

moins, les changements climatiques simulés par les modèles en réponse à une

perturbation diffèrent toujours notablement d’un modèle à l’autre ; il est clair

que les processus nuageux jouent un rôle majeur dans ces différences (Randall

et al. 2007, S. Bony, R. Colman et al. 2006, Dufresne et Bony 2008).

2.2.2 Les propriétés nuageuses dans les modèles

En termes de modélisation, les nuages représentent un véritable défi. En

effet, les modèles de climat (Zhang et al. 2005 ; Cesana et Chepfer 2012 ; Nam

et Quaas 2012) et les modèles de prévision (Bodas-Salcedo et al. 2008) sous-

estiment très souvent la fréquence d’occurrence des nuages ainsi que leurs

effets radiatifs. La paramétrisation des nuages dans les modèles numériques de

prévision du temps ou du climat reste donc un vaste domaine de recherche.

Les nuages interviennent fortement dans le cycle hydrologique, le bilan ra-

diatif ou encore la dynamique atmosphérique. Il est donc indispensable de les

représenter correctement dans les modèles numériques pour étudier l’évolution

de l’atmosphère. La convection, la turbulence dans la couche limite atmosphé-

rique ou la microphysique figurent parmi les divers processus, d’échelles spatiale

et temporelle variées, impliqués dans la formation, le développement et la dissi-

pation des couches nuageuses. Cependant, cela reste encore assez mal compris et

le réalisme des paramétrisations nuageuses actuelles reste discutable. C’est alors

la résolution horizontale des modèles numériques qui détermine, en grande par-

tie, les caractéristiques des schémas de nuages, permettant ainsi de paramétrer

les processus de condensation/évaporation.

Les mouvements à l’échelle des nuages sont supposés résolus dans les simu-
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lations LES et CRMs, utilisant des résolutions inférieures à 1 km. L’hypothèse

d’homogénéité des variables nuageuses dans chaque maille du modèle est donc

justifiée (A. M. Tompkins et Berner 2008). Bien que les résolutions horizontales

les plus fines, utilisées dans les modèles de prévision numérique de méso-échelle,

soient maintenant de l’ordre du kilomètre, certains types de nuages (comme

les cumulus épars par exemple) restent sous-maille. Cela s’explique par le fait

qu’ils sont associés à des processus dynamiques et physiques présentant eux-

mêmes une forte variabilité sous-maille horizontale (exemple de la convection

peu profonde).

La plupart des GCM et des modèles climatiques ne peuvent pas résoudre le

mouvement atmosphérique à une échelle suffisamment fine pour fournir une

bonne représentation de la formation et de la dissipation des nuages (R.Wood et

Field 2000). Une paramétrisation de la variabilité nuageuse sous-maille horizon-

tale est alors nécessaire, le plus souvent par le biais d’une description statistique.

Dans ce cas, l’utilisation d’une approche statistique, plutôt qu’une approche de

type « tout ou rien », permet notamment de corriger les biais systématiques ob-

servés dans les paramétrisations (microphysique, rayonnement, ...) et engendrés

par l’hypothèse d’homogénéité dans une maille présentant une forte variabilité

nuageuse sous-maille horizontale. Le développement des schémas de nuages

sous-maille (ainsi que leur validation) dans la communauté GCSS (Gewex Cloud

System Study) reposent couramment sur une analyse statistique de données de

fine échelle obtenues lors de campagnes d’observation in-situ ou spatiale ou à

partir de simulations numériques de type LES ou CRM. Par exemple, Larson

et al. 2001 ont défini un nouveau schéma de nuages inséré dans un modèle 1D

(unidimensionnel) en considérant une double distribution gaussienne pour la

densité de probabilité de la paramétrisation des processus de sous-échelle, et en

utilisant des données aéroportées portant sur les transitions de stratocumulus

vers des cumulus. L’étude de Price 2001 considère des données recueillies par

des ballons radiosondes pour plusieurs cas de nuages de couche limite, afin

de considérer une grande variété de conditions atmosphériques. Les formes

des distributions de l’humidité dans la couche limite sont ainsi examinées et

l’efficacité de plusieurs distributions théoriques pour les approcher est évaluée.

Considérant les propriétés radiatives des nuages, Bony et Kerry 2001 emploient
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des données satellitaires pour la validation d’un nouveau schéma de nuages

s’appuyant sur une distribution log-normale couplée à un schéma de convection

profonde.

Le manque de données expérimentales pour la validation des schémas de

nuages est fréquemment pallié par l’utilisation de données issues de simulations

à fine échelle. Ainsi, Golaz et al. 2002 ont évalué un schéma de nuages en

considérant une distribution double gaussienne par comparaison à des données

de la vitesse verticale, de la température et de l’humidité obtenues à partir de

simulations LES. A.M Tompkins 2002 a utilisé des données issues de CRMs pour

déterminer les caractéristiques des distributions et trouver une distribution

théorique adéquate pour les approcher.

Globalement, dans les modèles, les fractions nuageuses sont calculées à partir

d’un schéma de nuages reposant sur une distribution a priori de l’eau totale

dans une maille. Les caractéristiques de cette distribution sont obtenues à partir

des propriétés des processus convectifs ou de grande échelle à l’origine de leur

formation. Cesana et Chepfer 2012 ont comparé les observations de CALIPSO

avec cinq modèles de climat (IPSL-CM5B-LR, CNRM-CM5, HadGEM2, CanAM4,

MPI-ESM) et constaté que la représentation des nuages (bas, moyens et hauts)

est meilleure en Arctique que sous les Tropiques et aux moyennes latitudes.

Dans une évaluation axée sur les processus des modèles de climat, dans le cadre

du projet d’intercomparaison CMIP5, Roehrig et al. 2013 ont montré, à l’aide

d’observations de la fraction nuageuse donnée par CloudSat-CALIPSO, la dif-

ficulté des modèles de climat (dont les résultats sont moyennés entre 1979 et

2008) à reproduire l’occurrence des nuages de mi-niveau en Afrique de l’Ouest

[10°W-10°E, 5°S-45°N]. Ils proposent différentes origines à la sous-estimation

des nuages de mi-niveau. La première concerne les résolutions verticale et hori-

zontale des modèles actuels. Elles sont souvent très lâches afin de faire tourner

beaucoup plus rapidement les modèles sur des temps beaucoup plus longs. Les

nuages de mi-niveau et à l’échelle du globe, peuvent être géométriquement très

fins ; cela implique donc la simulation de faibles fractions nuageuses. Une autre

origine est vraisemblablement la représentation des processus dynamiques et

thermodynamiques, c‘est-à-dire l’humidité, la température et les vents, qui sont

des composants essentiels dans la formation des nuages (cf Chapitre 1). La repré-
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sentation des nuages dans les modèles dépend donc fortement des hypothèses

des schémas de nuages et des paramétrisations microphysiques. Des observa-

tions précises de la thermodynamique et des différentes phases nuageuses sont

donc indispensables afin de documenter les nuages dans un souci d’amélioration

des modèles et, par conséquent, de leur validation. Il est donc important, une

fois ces nuages documentés en termes de caractéristiques moyennes, de com-

prendre de manière plus précise pourquoi les modèles climatiques ne simulent

pas correctement les nuages et, en particulier, les nuages de basses couches.

Dans les modèles numériques de prévision du temps métérologique, la

difficulté de paramétrer les nuages ressort notamment pour la prévision des

nuages bas, de couche limite, comme les stratocumulus, les stratus ou même le

brouillard. C’est actuellement le cas dans le modèle de prévision de méso-échelle

AROME (Lucas-Picher et al. 2021), opérationnel à Météo-France depuis fin

2008, dans lequel la variabilité nuageuse sous-maille horizontale est diagnosti-

quée par un schéma statistique sous-maille couplé à un schéma de turbulence

et à un schéma de convection peu profonde. Les nébulosités obtenues pour ces

nuages bas s’apparentent trop fréquemment aux résultats d’un schéma « tout

ou rien » avec des sauts brusques de la nébulosité entre 0 et 100%. Le problème

est particulièrement visible avec l’humidité relative qui peut atteindre jusqu’à

95% sans qu’aucun nuage ne soit créé, alors qu’une augmentation de quelques

pourcents fait brutalement apparaître une nébulosité de 100%.

2.2.3 La vapeur d’eau dans les modèles

La vapeur d’eau joue un rôle prépondérant dans le bilan radiatif et le cycle

hydrologique. Elle est à la fois, un élément moteur du cycle de l’eau sur la planète,

et le gaz à effet de serre le plus important. Avec une masse totale moyenne de

1,5× 1015kg, la vapeur d’eau atmosphérique contribue fortement à la masse

totale atmosphérique, estimée en moyenne à 5,2× 1018kg (Trenberth et Smith

2005). Sachant qu’une piscine olympique contient officiellement un volume

d’eau entre 2500 et 3750m3 , la masse de vapeur d’eau atmosphérique, si elle

se condensait, représenterait entre 0,4 et 0,6 milliards de telles piscines, soit

presque une piscine pour dix personnes dans le monde. C’est ainsi un élément
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principal de la thermodynamique de l’atmosphère, notamment parce qu’elle

contribue à l’absorption et à l’émission de la lumière et qu’elle se condense pour

former des nuages qui, à leur tour, réfléchissent et absorbent le rayonnement

solaire, affectant ainsi directement le bilan énergétique.

Dans les basses couches de l’atmosphère, les concentrations de vapeur d’eau

peuvent varier considérablement d’un endroit à l’autre. Cette variabilité crée

un problème fondamental dans la modélisation du climat en raison de la très

haute résolution (temporelle et/ou spatiale) nécessaire pour résoudre tous les

processus liés à cette variabilité. L’estimation de la contribution de la vapeur

d’eau aux phénomènes atmosphériques, à différentes échelles de temps et d’es-

pace, est indispensable et la surveillance de la vapeur d’eau essentielle. Cette

dernière est une condition préalable à la validation d’un modèle et une contribu-

tion importante à la compréhension du comportement de l’atmosphère. Il est

prouvé que seule la validation de plus d’une composante du cycle hydrologique

conduit à une meilleure compréhension et à une amélioration des simulations

numériques (Jacob 2001).

En outre, dans AROME, la variabilité nuageuse est calculée à partir d’un

schéma de turbulence et d’un schéma de convection peu profonde tandis que,

dans ARPEGE/ALADIN, elle ignore les effets de la dynamique et est simplement

liée à l’humidité relative (basé sur le principe « RH-scheme »). Les distributions

statistiques sont alors très étroites et il n’y a pas de saturation locale malgré les

fortes valeurs d’humidité relative (à moins d’atteindre 100%). Une paramétri-

sation dépendant de l’humidité relative, comme dans ARPEGE/ALADIN, est,

dans ce cas, plus avantageuse car elle permet de forcer le déclenchement de la

condensation sous-maille avant d’atteindre 100% d’humidité dans la maille.

D’après le dernier rapport de l’IPCC axé sur la vapeur d’eau (Douville et al.

2021, Chapitre 8), il est argumenté que des progrès ont été réalisés dans la

compréhension des changements de précipitations prédits par les modèles. Ces

changements peuvent être décomposés en une partie liée à la circulation atmo-

sphérique, appelée composante dynamique, et une partie liée aux changements

de vapeur d’eau, la composante thermodynamique. Les modèles globaux actuels

ont du mal à représenter les précipitations et les événements extrêmes associés.

Cependant, des efforts pour développer des modèles climatiques à échelle ki-
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lométrique sont réalisés pour pallier ce problème (Slingo et al. 2022). Sur la

base de la compréhension et de la modélisation des processus (Fläschner et al.

2016 ; Samset et al. 2016), les précipitations moyennes mondiales augmenteront

très probablement de 1 à 3% par degré de réchauffement. L’augmentation de

la vapeur d’eau atmosphérique est un changement encore plus robuste dans le

cadre du réchauffement climatique car la sensibilité des précipitations mondiales

au réchauffement est plus faible (2% par degré) par rapport à celle de la vapeur

d’eau (7% par degré ; Held et Soden 2006).

Enfin, Gutiérrez et al. 2021 donne l’exemple de l’Arctique qui s’est réchauffé

à plus de deux fois le taux mondial au cours des cinquante dernières années,

soit le plus grand réchauffement enregistré (Davy et al. 2018 ; Box et al. 2019 ;

Przybylak et Wyszyński 2020 ; Xiao et al., 2020). Ceci est fondé sur divers

processus d’amplification arctique, en particulier l’effet combiné de plusieurs

rétroactions connexes entre divers composants de rayonnement, la vapeur d’eau

et les nuages.

2.3 Approche abordée dans cette thèse

Les modèles actuels pour l’analyse des interactions aérosols-vapeur d’eau-

nuages sont de bons outils qui ont beaucoup progressé ces dernières années.

Cependant, le traitement des aérosols dans les modèles est entravé par le manque

de mesures et la compréhension encore incomplète des mécanismes entre les aé-

rosols et les nuages. Une meilleure représentation de ces aérosols est alors né-
cessaire, et particulièrement leur sensibilité aux nuages dans divers régimes
météorologiques. Incorporer une meilleure représentation du cycle de vie des

nuages (formation/dissipation, temps de vie, évolution spatiale, ...) ainsi que de

l’évolution de l’humidité atmosphérique serait également une bonne stratégie

pour l’amélioration des modèles (J. Seinfeld et al. 2016).

Il existe actuellement deux approches principales au moment de choisir une

modélisation : (i) les modèles de circulation générale (à différentes échelles)

de l’atmosphère et/ou de l’océan (comme présenté précédemment), et (ii) les

modèles idéalisés (c’est-à-dire simplifiés) qui sont généralement utilisés pour la

compréhension du comportement d’un phénomène précis (Held 2005). Les pre-
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miers sont largement utilisés, plus ou moins validés et complétés au fil du temps.

Pour la seconde approche, Held 2005 met en avant la nécessité de mieux com-
prendre des systèmes idéalisés, non linéaires, ne possédant que quelques
degrés de liberté avant d’aborder la compréhension de systèmes bien plus
complexes. Pour cela, il est intéressant d’utiliser une approche interdiscipli-
naire conciliant physique théorique, sciences du climat et mathématiques
(Wettlaufer 2016).

C’est dans cette perspective que ce travail de thèse se positionne. Les in-
teractions aérosols-nuages constituent un élément capital dans le système at-

mosphérique, cependant qu’elles restent encore mal comprises et modélisées.

C’est pourquoi nous proposons, dans un premier temps, une modélisation
simplifiée, à trois équations, fondées sur la dynamique de la compétition
entre espèces (modèle de type proie-prédateur). Nous allons voir qu’un sys-

tème à trois degrés de liberté permet de décrire le comportement macroscopique

des interactions aérosols-nuages-vapeur d’eau-pluie.

Nous avons également souhaité étudier l’organisation des champs de nua-
ges à méso-échelle à travers une nouvelle approche de la modélisation en
deux dimensions horizontales (2D). Pour cela, nous nous sommes inspirés

de la physique statistique car son efficacité dans l’étude de comportements

collectifs n’est plus à justifier (citons par exemple le magnétisme de la matière

condensée). Étant donné que les nuages interagissent entre eux et avec leur

environnement, à l’instar des spins dans un milieu magnétique ou des atomes

dans un alliage, nous formulons l’hypothèse que la physique statistique peut être

une approche fructueuse pour l’étude des champs nuageux. Nous présentons
donc, en fin de manuscrit un modèle statistique 2D de type Ising nommé
IOCIM (Indian Ocean Cloud Ising Model), qui prend en compte différentes
interactions entre une parcelle d’air (nuageuse ou non), ses voisines et son
environnement.
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3.1 Contexte de l’étude

3.1.1 Interêt des régions océaniques « pristines »

Les régions pristines présentent un intérêt de premier plan dans l’étude du

changement climatique car elles sont grandement épargnées par les pollutions

d’origines anthropiques. Ce sont des régions caractérisées par des épaisseurs

optiques d’aérosols (AOD) inférieures à 0,1. L’AOD est une mesure de l’extinction

des rayonnements optiques par les aérosols. Ces derniers (poussière, fumée,

pollution, aérosols marins) absorbent et diffusent la lumière du soleil ; l’AOD

37
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quantifie la lumière directe du soleil qui n’atteint pas le sol (ou l’instrument) et

mesure donc la transparence atmosphérique (ou d’une couche atmosphérique).

Par définition, l’AOD, ou plus largement la profondeur optique totale τt, est

le logarithme népérien (changé de signe) du rapport entre le flux reçu Φ et le

flux solaire Φo au sommet de l’atmosphère, i.e. τt = − ln(Φ/Φo). Cette grandeur

dépend évidemment de la fréquence du rayonnement incident. Il s’agit d’un

nombre sans dimension qui dépend de la quantité d’aérosols dans la colonne

verticale d’atmosphère au-dessus du lieu d’observation ou, plus précisément,

dans la ligne de visée entre l’émetteur (le Soleil) et un récepteur (l’instrument

de mesure – un photomètre). En raison de ces faibles AODs dans les régions

pristines, l’interaction aérosols-nuages peut montrer une sensibilité exacerbée,

dans le sens où de petites variations de l’AOD ou de la quantité de vapeur d’eau

peuvent avoir des conséquences importantes (non linéaires) sur la formation

des nuages et leurs propriétés. Ces régions pristines sont de fait des indicateurs

précieux pour la composante naturelle du climat, composante qui reste toujours

mal comprise car masquée par des contributions anthropiques.

Koren et al. 2014 ont identifié plusieurs régions océaniques pristines, mises

en évidence dans la Figure 3.1 par des contours noirs. Ces contours représentent

ainsi les régions où l’AOD moyen (calculé sur plusieurs mois) est inférieur

à 0,1. Nous pouvons observer sur cette carte que l’hémisphère Nord et les

zones proches des continents présentent des AODs moyens plus élevés. Ainsi, la

majorité des régions pristines (AOD ≤ 0,1) se situent dans l’hémisphère Sud, en

particulier le long d’une ceinture entre l’équateur et environ 30oS de latitude

(océans Pacifique, Atlantique Sud, et Indien Sud).

D. S. Hamilton et al. 2014 définissent l’état pristin d’une région par le fait

que les aérosols ressemblent et se comportent actuellement comme ils le faisaient

lors de l’ère pré-industrielle, en 1750 (année de référence). En accord avec Koren

et al. 2014, ils mettent en avant que des conditions pristines devraient encore

être observables quelques jours par mois dans certaines régions de la Terre, et

qu’environ 90% d’entre elles se situent dans l’hémisphère Sud.

Ces océans sont d’importants réservoirs d’aérosols marins (Sea Salt Aerosols

– SSA) et d’aérosols organiques. Les SSA sont une composante majeure de la

masse d’aérosols marins primaires (voir Chapitre 1) au-dessus des régions où le
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Figure 3.1 – AODmoyen au-dessus des océans pour juin, juillet et août 2007. Les
régions délimitées par un contour noir correspondent à des régions océaniques
pristines (AOD ≤ 0.1). Source : Fig. 1 de Koren et al. 2014.

vent est fort et/ou les autres sources d’aérosols sont faibles (Lewis et Schwartz

2004). Or l’une des plus grandes incertitudes du système aérosols-nuages est la

concentration de fond de ces aérosols naturels, particulièrement dans les zones

océaniques pristines (Andreae et Rosenfeld 2008).

Ceci est dû à la difficulté particulière de quantifier les émissions marines,

et ce même par télédétection spatiale (Jaeglé et al. 2011), probablement en

raison des incertitudes sur l’albédo de surface des océans ou encore parce que

les mesures satellitaires sont moins bonnes proche du sol qu’en altitude. En

outre, les estimations des émissions marines issues des observations in-situ dans

l’hémisphère Nord sont biaisées par les émissions terrestres. Petrenko et Ichoku

2013 ont ainsi montré un biais systématique et une erreur moyenne dans les

mesures d’AOD par satellite au-dessus de l’océan par rapport aux données au

sol du réseau AERONET. En particulier, les satellites POLDER et CALIOP ont

un biais relativement important de 0,06 et 0,04 respectivement. Ce résultat a

été approfondi dans une étude de l’AOD au-dessus de l’océan Indien (Mallet

et al. 2018), l’une des régions pristines identifiée par Koren et al. 2014. Selon

Mallet et al. 2018, ce biais est lié à une erreur dans la quantification des aérosols

marins au-dessus de l’océan. Aussi, des mesures des propriétés optiques des

aérosols marins depuis la surface sont-elles nécessaires pour compléter et affiner

les mesures par satellite au-dessus de l’océan.

Cependant, les stations de mesures dans les océans sont rares. La Figure 3.2

présente la localisation des stations AERONET (AErosol RObotic NETwork), une
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collaboration internationale qui fournit des observations à l’échelle mondiale

des propriétés optiques des aérosols, comme l’AOD, ou encore des produits

d’inversion et de l’eau précipitable dans divers régimes d’aérosols. Nous pouvons

rapidement constater, sur cette figure, que la grande majorité des stations se

situent sur les continents ; elles fournissent donc des mesures influencées par les

activités humaines (aérosols d’origine anthropique dominants). La plupart des

stations AERONET en mer, bien plus rares, se trouvent dans l’hémisphère Sud

dans les océans Pacifique et Indien.

Figure 3.2 – Stations de mesures AERONET (AErosol RObotic NETwork) dans
le monde. Source : https://aeronet.gsfc.nasa.gov/.

En comparant les informations fournies par les Figures 3.1 et 3.2, nous

constatons la présence de stations AERONET pour quelques-unes des régions

océaniques pristines identifiées précedemment. Nous avons concentré nos re-

cherches, durant cette thèse, sur l’une de ces régions pristines et présentons,

dans ce manuscrit, notre zone d’étude : le Sud de l’océan Indien. Nous nous

intéressons particulièrement à la région autour de l’île de La Réunion, laquelle

offre la possibilité d’éffectuer des mesures in-situ au sol dans ce contexte pristin.
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3.1.2 Le Sud de l’océan Indien

L’océan Indien, et notamment la partie Sud, est un bon candidat pour l’étude

des aérosols naturels (marins) et leurs effets sur les nuages. En effet, il s’agit

d’une région éloignée des continents où les activités humaines ont peu ou pas

d’impact sur la composition atmosphérique en termes d’aérosols.

Cet océan a fait l’objet de plusieurs études (observations, modélisations) sur

la caractérisation des aérosols, notamment le transport des masses d’air Nord

et Sud. Il a été révélé une transition abrupte entre les masses d’air Nord et Sud,

à proximité de l’ITCZ (Inter Tropical Convergence Zone), appelée « ITCZ chi-

mique »(Lawrence, Rasch et al. 2003) ou « équateur chimique »(J. F. Hamilton

et al. 2008). Par exemple, à partir de mesures embarquées, Moorthy et al. 1999

ont noté un gradient d’AOD à ondes courtes fortement négatif vers le Sud, à

travers l’ITCZ, sans variation d’AOD à ondes longues, suggérant de gros aérosols

d’origine océanique au Sud de l’ITCZ. En outre, Norman et al. 2003 ont montré

de fortes diminutions (pouvant aller jusqu’à un facteur quarante) des sources

anthropiques et continentales des concentrations d’aérosols submicrométriques.

De surcroît, au cours de la campagne de terrain intensive INDOEX en 1999,

Welton et al. 2002 ont mesuré un AOD (à 523nm) de 0,05± 0,03 pour les aéro-

sols marins en l’absence de toute influence continentale avec un pic d’extinction

proche du sommet de la couche limite marine. Rajeev et al. 2000 ont examiné

la distribution des aérosols grâce à l’observation AVHRR (radiomètre à trés

haute résolution) en février-mars 1998. Ils ont constaté que l’AOD est inférieur

à 0,1 dans l’hémisphère Sud de l’océan Indien, mais estiment que, parfois, la

composante non-SSA dépasse la composante SSA en raison d’un transport inter-

hémisphérique, malgré la forte production de SSA associée à des valeurs de vent

élevées autour de 20oS.

Des modèles atmosphériques ont également été utilisés pour décrire l’AOD

et le forçage radiatif des aérosols de janvier à mars 1999 (par exemple, Rasch

et al. 2001 ; S. Reddy et al. 2004). Des valeurs d’AOD inférieures à 0,1 ont été

obtenues de 10°S à 30°S et la contribution des SSA à l’AOD totale a été estimé à

environ 40% à 60%. D’autres études postérieures à INDOEX ont analysé l’impact

de la contamination de l’Asie vers le Sud de l’océan Indien (ex. Pant et al. 2009) ;
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Lawrence et Lelieveld 2010 ont passé en revue les connaissances actuelles sur

les sorties de polluants de l’Asie du Sud et ont encouragé la poursuite des études.

Le Sud de l’océan Indien (encadré rouge de la Fig. 3.3) est également une ré-

gion identifiée, dans la littérature récente, comme une région de fortes émissions

d’embruns marins, de formation d’aérosols marins non sulfatés et où l’impact

radiatif des aérosols marins est important. Cette région est l’une des trois régions

pristines identifiées par Koren et al. 2014, et analysée en détail par Mallet et al.

2018 à l’aide d’une analyse statistique de plusieurs années s’appuyant sur les

réanalyses MACC et POLDER.Mallet et al. 2018 ont obtenu une description

cohérente de la distribution et de la variabilité des aérosols pour le Sud de

l’océan Indien. Ils ont, entre autres choses, estimé que les aérosols marins sont

principalement situés en dessous de 2 km d’altitude et représentent en moyenne

60% à 80% de l’AOD total. Ils ont montré également que la zone où les aérosols

marins dominent est assez stable dans le temps en termes d’AOD et correspond

à l’emplacement de l’anticyclone des Mascareignes, c’est-à-dire centrée autour

de 30oS des côtes Est du continent africain aux côtes occidentales de l’Australie.

Enfin,Mallet et al. 2018 ont confirmé un gradient latitudinal frappant de l’AOD

qui suit le mouvement de l’ITCZ et suggère donc que l’ITCZ agit comme une

barrière naturelle pour le transport interhémisphérique en empêchant (sinon

réduisant) la contamination indienne et asiatique pendant toute l’année.

De plus, cet océan est oligotrophe : c’est un océan où l’activité biologique ma-

rine est faible, avec un cycle saisonnier clair dans la production marine primaire.

Ceci implique que, lors de la formation des aérosols dans cette région (par les

mécanismes présentés dans le Chapitre 1), les aérosols de matière organique et

les sulfates ont une faible contribution à la charge en aérosols au-dessus de ces

zones (les aérosols marins restent dominants).

Alors que les nuages au-dessus des océans Pacifique et Atlantique ont été

largement étudiés, les nuages au-dessus de l’océan Indien ne sont pas aussi

bien caractérisés. Jusqu’à présent, nos connaissances sur les nuages de l’océan

Indien proviennent essentiellement d’observations par bateaux (par exemple,

Warren et al. 1988) ou par satellites. S. Bony, Collins et al. 2000 ont examiné la

présence de nuages au-dessus de l’océan Indien en utilisant plusieurs sources de

données satellitaires. Les types prédominants de nuages diffèrent dans les régions
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Figure 3.3 – Carte du monde. Encadré rouge : zone d’étude.

Nord et Sud de l’océan Indien ; le Sud de l’océan Indien est principalement

couvert, à grande échelle, de nuages bas stratiformes tels que les stratocumulus.

L’occurrence maximale des nuages bas se produit, notamment, aux latitudes

subtropicales dans le Sud de l’océan Indien. Leur étude montre une fréquence

d’occurrence dans notre zone d’étude de 15% à 70%. Cela a été corroboré par

l’étude de Sèze et Pawlowska 2001 qui analyse la couverture nuageuse de la

région avec les données METEOSAT-5 pour la période 1984-1994. Dans le Sud de

l’océan Indien, les nuages bas stratiformes sont les plus fréquemment observés

avec une fréquence d’occurrence pouvant atteindre 80%.

Le Sud de l’océan Indien (Fig.3.3) est une zone trop peu étudiée, comparé

aux autres océans ou aux continents de l’hémisphère Nord. Elle est pourtant

essentielle selon nous dans l’étude du climat en tant que représentative des

composantes naturelles, en termes d’aérosols marins. C’est pourquoi nous avons

choisi de nous y consacrer. L’île de la Réunion, avec son équipement instrumental

et sa position géographique, constitue un emplacement stratégique.
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3.1.3 Emplacement stratégique de l’île de La Réunion

L’île de La Réunion, dans le Sud-Ouest de l’océan Indien (Fig. 3.3), se situe

donc dans un environnement de fond, propre en termes d’aérosols (Koren et al.

2014), dans des conditions d’alizés. Pendant la saison des pluies (de décembre

à avril), la masse continentale sous le vent la plus proche est l’Australie à l’Est.

Pendant la saison sèche, des masses d’air peuvent provenir d’Afrique et de

Madagascar, à l’Ouest de l’île, de sorte que la composition en aérosols dans la

couche limite marine peut être mélangée avec des aérosols continentaux.

L’île de La Réunion constitue un site unique dans l’hémisphère Sud pour

effectuer des mesures in-situ d’aérosols dans une région pristine. Dans la section

précédente, nous avons montré la présence de stations AERONET dans les

océans. L’île de La Réunion possède deux de ces stations : l’une à Saint-Denis, au

Nord de l’île, et une seconde à l’Observatoire du Maïdo, situé à 2,2 km d’altitude,

à l’Ouest de l’île (localisations visibles sur la Figure 3.4).

Figure 3.4 – Carte de l’île de La Réunion. Les marqueurs rouges indiquent la
localisation de Saint-Denis et de l’Observatoire du Maïdo. Source : Google Earth.

La première station AERONET de l’île de La Réunion, à Saint Denis, assure

des mesures depuis le niveau de la mer, dans un contexte urbain côtier (avec une

grande influence maritime). Cet environnement conduit à l’apparition fréquente

de nuages insulaires se formant en début d’après-midi, surtout en été. Cette
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station, qui accueille divers instruments, se caractérise par un climat tropical

(étés chauds et humides, hivers secs et chauds).

L’Observatoire du Maïdo est l’un des trois sites de l’OPAR (Observatoire de

Physique de l’Atmosphère de La Réunion), géré par l’OSU-Réunion (Observatoire

des Sciences de l’Univers), situé en altitude sur le massif du Maïdo (Latitude :

21oS ; Longitude : 55oE). Il dispose d’un parc instrumental (lidars, spectromètres,

radiomètres, radiosondages, analyseurs in-situ, etc.) dont le fonctionnement est

prévu sur le long terme et permet une surveillance constante de l’atmosphère.

Dans le cadre de collaborations nationales et internationales, l’infrastructure de

l’Observatoire est aussi utilisée pour des campagnes dédiées d’études de proces-

sus atmosphériques divers et variés. L’Observatoire dispose alors de nombreux

instruments de pointe permettant de mieux connaître la composition de l’at-

mosphère, depuis le sol jusqu’aux hautes altitudes. Ceci répond à un besoin de

surveillance du changement climatique. L’Observatoire bénéficie d’une situation

unique dans l’hémisphère Sud tropical. Le jour, il (Fig. 3.4) réside dans la couche

limite planétaire (Planetary Boundary Layer – PBL) tandis que la nuit, il est

fréquemment dans ou près de la troposphère libre (Lesouëf et al. 2013, Baray

et al. 2013, Guilpart et al. 2017, Duflot et al. 2019). Son altitude permet de

s’affranchir de la pollution d’origine anthropique, ce qui améliore la qualité des

mesures pour l’étude de la composition naturelle de l’atmosphère.

En résumé, ces divers instruments déployés en continu et la localisation

particulière de l’île fait de La Réunion un lieu stratégique de mesures in-situ

dans l’hémisphère Sud, particulièrement pour l’étude des aérosols naturels

d’origine marine et des nuages bas, en s’affranchissant de la contribution des

aérosols anthropiques.

3.2 Méthodologie et motivation de la thèse

Les interactions entre aérosols, vapeur d’eau et nuages sont encore difficiles

à comprendre totalement, notamment en raison de la variété des aérosols qui

sont souvent impliqués, variété qui est accentuée par les mélanges d’aérosols

naturels et anthropiques. Le contexte de notre région d’étude présente alors un

grand interêt pour l’étude de ces interactions, en partie parce que les aérosols
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dominants sont naturels (d’origine marine) et parce que l’occurrence des nuages

dans le Sud de l’océan Indien est importante, particulièrement pour les nuages

bas de type stratocumulus.

Le Sud de l’océan Indien, et particulièrement l’île de La Réunion, a jus-
tement fait l’objet, au printemps boréal 2019, d’une campagne de mesures
(campagne AEROMARINE) de plusieurs mois visant à collecter des données
sur les aérosols marins, leurs propriétés optiques et leur distribution verti-
cale au large des côtes de l’île de La Réunion. Un radiomètre micro-ondes était

également déployé à Saint Denis afin de caractériser l’état thermodynamique

de l’atmosphère au cours de la campagne. L’objectif fut donc d’analyser les don-

nées acquises durant cette campagne, en particulier les données d’AOD et de

vapeur d’eau, afin de mieux comprendre les échanges océan-atmosphère dans

ce contexte océanique pristin et d’apporter ainsi une contribution à la compré-

hension du rôle de la composante naturelle de ces échanges dans le système

climatique.

Le prochain chapitre présente les résultats obtenus grâce aux mesures ef-

fectuées lors d’AEROMARINE. Une distribution en taille et une caractérisa-
tion de la distribution verticale des aérosols naturels, principalement ma-
rins, sont alors présentées (voir Chapitre 4). Ces données in-situ seront utiles

pour l’élaboration de deux nouveaux modèles qui pourraient aider à mieux

comprendre le système aérosols-vapeur d’eau-nuages.

Le premier (Chapitre 5) est une modélisation simplifiée qui permet de
décrire, à partir de trois équations différentielles non-linéaires (trois degrés
de liberté) les propriétés macroscopiques des interactions aérosols-vapeur
d’eau-nuages. Les données de la campagne AEROMARINE serviront également

à alimenter un second modèle destiné à l’étude des champs de nuages à méso-

échelle (Chapitre 6). Ce second modèle présente la particularité d’utiliser
une approche originale en physique de l’atmosphère de la modélisation 2D
prenant en compte diverses interactions entre une parcelle d’air, ses voisines
et l’océan. Nous formons ainsi l’espoir scientifique qu’ils auront au moins
une valeur heuristique, complémentaire de ce qui se fait actuellement

Ces modèles n’ont pas la prétention de remplacer ou de surpasser les modèles

complets prenant en compte la plupart des aspects des interactions aérosols-
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nuages, mais seulement d’aider à la compréhension de ces interactions, sans

considérer toute la complexité du système, de manière simple et peu coûteuse

(en temps de calculs).
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4.1 Contexte & objectifs

Le projet AEROMARINE s’est déroulé au cours de l’été austral 2019 (de

mi-décembre 2018 à mi-mars 2019), et visait à recueillir des données sur les

émissions d’aérosols marins, leurs propriétés optiques, leur transport et leur

distribution au large des côtes de l’île de La Réunion. Cette région (présentée

de façon plus détaillée dans le Chapitre 3) a l’avantage d’être épargnée par la

51
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pollution d’origine anthropique : c’est une région océanique, éloignée des conti-

nents et donc des activités humaines. Les mesures effectuées dans ce contexte

pristin permettent ainsi d’étudier des aérosols naturels et de quantifier une

concentration de fond en aérosols marins. Pour cette campagne, des instruments

ont été installés à bord d’un avion ULM (Ultra Léger Motorisé) afin de mesurer

la concentration, la distribution en taille et l’AOD au-dessus de l’océan Indien.

En outre, afin de caractériser les conditions thermodynamiques de l’atmo-

sphère et les échanges entre la couche limite marine et la troposphère libre, un

radiomètre micro-ondes RPG-HATPRO G5 a été déployé à Saint Denis sur le

campus de l’Université de La Réunion.

Figure 4.1 – Vue d’ensemble de la localisation des différentes mesures de la
campagne de terrain AEROMARINE (île de La Réunion, océan Indien).

La Figure 4.1 présente une vue d’ensemble de la campagne AEROMARINE,

en particulier la localisation des différentes mesures in-situ utilisées dans notre

étude. L’emplacement unique de l’île de La Réunion et ses instruments géogra-

phiquement proches sont alors bien adaptés pour caractériser les aérosols dans

un contexte océanique (cf Chapitre 3).

Les différents instruments de l’Observatoire du Maïdo et le photomètre

AERONET (Saint-Denis, campus Univ. Réunion) ont également permis une

comparaison avec les mesures en vol.

Des modèles (FLEXPART et AROME) et les réanalyses du modèle CAMS 1

1. Corpernicus Atmosphere Monitoring Service
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sont venus compléter ces mesures in-situ. Les instruments (à bord de l’ULM

et au sol) ainsi que les modèles utilisés sont précisément décrits dans l’article

présenté Section 4.4.

La campagne de mesures AEROMARINE s’articule alors autour de six vols

instrumentés pour lesquels trois compteurs de particules (POPS 2, Magic et

TSI) et un photomètre (PLASMA 3), spécialement conçus pour être fixés sur des

plateformes mobiles, ont été installés.

Le compteur de particules POPS fournit la distribution en nombre des aé-

rosols dans la gamme de taille 132nm− 3 µm (en rouge sur le schéma 4.2), ce

qui correspond aux modes d’accumulation et grossier. Deux CPCs (Condensable

Particle Counters) sont utilisés simultanément pour mesurer la concentration

totale des particules plus grandes que 2nm (CPC-Magic200, en bleu sur la Fi-

gure 4.2) et les particules plus grandes que 10nm (CPC TSI model 3007, en

vert). La différence de concentration entre ces deux CPCs donne la concentration

des particules dans la gamme de taille 2− 10nm, qui est représentative d’une

formation récente de particules nanométriques, c’est-à-dire par nucléation.

Figure 4.2 – Gammes de tailles considérées par les trois compteurs de particules
(POPS, Magic et TSI) installés sur l’avion pour la campagne AEROMARINE.

En outre, en synergie avec POPS, les concentrations du CPC TSI permettent

de mesurer des concentrations en aérosols dans la gamme de taille 10-150 nm

(mode d’Aïtken), qui est indicative d’aérosols marins primaires (Schwier et al.

2017).

2. Portable Optical Particle Counter
3. Photomètre Léger Aéroporté pour la Surveillance des Masses d’Air
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4.2 Résultats principaux

Les vols ULM ont eu lieu à l’Ouest des côtes de l’île de La Réunion (voir

les trajectoires des différents vols sur la figure 4 de l’article), excepté pour l’un

d’entre eux, le 22 mars 2019, qui servit de cas spécial pour l’analyse (Section

3.3.4 de l’article).

4.2.1 Propriétés optiques mesurées en vol

Le photomètre PLASMA nous a fourni les profils verticaux de l’AOD. Le

comportement d’ensemble des mesures au cours des six vols montre des AODs

toujours inférieurs à 0,1, quelles que soient l’altitude et la longueur d’onde

(voir un exemple de profil sur la figure 4.3). Pour rappel, une valeur de 0,1 est

représentative d’une atmosphère pristine, alors qu’une valeur comprise entre

0,5 et 1 correspondrait à une région continentale et urbaine (comme Lille par

exemple).

Figure 4.3 – Profil vertical de l’AOD et de l’exposant d’Angström (α) à partir des
mesures PLASMA pour le vol du 27 Mars 2019.
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L’exposant d’Angström α, qui est un bon indicateur qualitatif de la taille des

aérosols échantillonnés (comme l’indique la figure 4.4 qui représente le rapport

d’AOD à deux longueurs d’onde en fonction du rapport de ces longueurs d’onde),

affiche toujours des valeurs inférieures à 1,5, indépendamment de l’altitude

(voir un exemple de profil sur la Figure 4.3). D’après les mesures au cours des

six vols, le comportement de l’exposant d’Angström indiquerait que les plus

grosses particules sont situées entre 0,5 et 1,5km au-dessus du niveau de la mer.

Cela suggère clairement la présence d’aérosols marins ou encore d’aérosols de

poussières désertiques (Schuster et al. 2006). Or pour cette étude, nous avons

utilisé les réanalyses du modèle CAMS (voir Section 3.1 de l’article) afin de

déterminer les types d’aérosols dominants dans la région. Les résultats indiquent

que la contribution des aérosols de poussières désertiques était négligeable dans

la région, aux dates et altitudes de vol. Nous pouvons donc raisonnablement en

conclure que les aérosols mesurés au cours des vols ULM sont principalement

d’origine océanique.

Figure 4.4 – Courbe du rapport d’AOD à deux longueurs d’onde en fonction
du rapport de ces longueurs d’onde représentant le lien entre α et la taille
caractéristique des diffuseurs.

Ces résultats s’accordent avec ceux de publications récentes portant sur les

mesures de masses d’air marines. Par exemple, Horowitz et al. 2017 propose
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une moyenne journalière sur plusieurs années de 0,06± 0,04 (pour l’AOD) et de

0,70± 0,36 (pour α).

Enfin, plus l’altitude est importante, moins l’AOD varie ; il devient constant

au-delà de 2km. Cela signifie que la plupart des aérosols qui contribuent à l’AOD

(i.e. les plus gros aérosols) sont situés en dessous de 2km, ce qui est en accord

avec des travaux précédents (par exemple, Lesouëf et al. 2013, Mallet et al.

2018 et Duflot et al. 2019).

4.2.2 Mesures en vol de concentrations d’aérosols

La Figure 4.5.A présente un exemple de profil de concentrations mesurées par

Magic (taille des particules supérieure à 2,5nm), TSI (taille supérieure à 10nm)

et POPS (taille des particules entre 132 et 3µm). Les profils de concentrations

POPS (en rouge sur la Figure 4.5) montrent que les particules échantillonnées

(dans les modes d’accumulation et grossier) ont une valeur maximale de concen-

trations entre 0,5 et 1,5km. Cela confirme que les particules les plus grosses se

trouvent dans cette couche, en accord avec les conclusions déduites des mesures

optiques.

La comparaison des concentrations mesurées par POPS aux mesures de Magic

et du TSI permet d’évaluer davantage la distribution verticale des aérosols en

fonction de leur taille. Les différences dans les concentrations du TSI et de

Magic (en vert sur la Fig. 4.5.B) sont minimales pour une altitude supérieure

à 1,5km. En particulier, leurs valeurs sont presque identiques au-dessus de

cette altitude limite. En dessous (z ≤ 1,5km), les concentrations données par

Magic sont environ deux fois supérieures à celles du TSI. Ceci signifie que les

petites particules (mode de nucléation) sont deux fois plus importantes (en

concentration) que les particules plus grosses (mode d’Aïtken) en dessous de

1,5km, alors qu’au-dessus il y a peu de petites particules (rapport Magic-TSI

proche de 1). De telles valeurs de concentrations dans le mode nucléation (entre

103 et 104 cm−3) ont également été mesurées en Méditerranée (Eleftheriadis

et al. 2006).

En moyenne sur les six vols, les concentrations données par Magic sont

deux à trois fois plus élevées que les concentrations mesurées par TSI. Les



4.2. Résultats principaux 57

Figure 4.5 – Profil vertical de concentrations (A) et différences de concentrations
(B) à partir des mesures POPS, Magic et TSI pour le vol du 27 mars 2019.

concentrations les plus élevées sont obtenues dans la couche limite marine en

dessous de 0,5km d’altitude.

D’autres informations importantes se déduisent de la comparaison des profils

POPS et Magic (en rouge sur la Fig. 4.5.B). En effet, les différences de profils

de concentrations «Magic - POPS » présentent des valeurs relativement faibles

au-dessus de 0,5km. Des différences plus significatives sont obtenues en dessous

de cette altitude.

En résumé, les mesures indiquent que la couche limite, pour une altitude

inférieure à 0,5km, est beaucoup plus riche en aérosols dans les modes de

nucléation ou d’Aïtken (taille inférieure à 132nm). Au-dessus de la couche

limite, et jusqu’à 1,5km environ (selon le vol), ces modes ont une concentration

plus faible et les particules plus grosses (taille supérieure à 132nm - mode

d’accumulation) sont dominantes.
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4.2.3 Origines des masses d’air (modèle FLEXPART)

Pour évaluer davantage l’origine des masses d’air identifiées dans la section

précédente, nous avons utilisé les rétrotrajectoires à méso-échelle du modèle

FLEXPART (couplé avec les sorties météorologiques du modèle Meso-NH 4). Il

s’agit en effet de distinguer les masses d’air influencées par les émissions ter-

restres locales de celles d’origine marine ou représentatives du contexte régional.

Lorsque nous libérons une masse d’air à une altitude donnée z, FLEXPART

est capable de retracer ses trajectoires les plus probables, sur une grille géogra-

phique. À partir de cela, il devient possible d’identifier (et de compter) les pixels

océaniques, c’est-à-dire les points de grille de trajectoire situés au-dessus de

l’océan ; de même pour les pixels insulaires qui sont des points de grille de trajec-

toire situés au-dessus de l’île de la Réunion. En d’autres termes, nous pouvons

quantifier dans quelle mesure l’océan peut contribuer ou avoir un impact sur la

teneur en aérosols de la masse d’air considérée.

Outre l’origine géographique, on peut déterminer la couche troposphérique

d’où provient une masse d’air. Les résultats des sections précédentes nous ont

aidés à identifier trois couches : (L1) en dessous de 0,5km, (L2) entre 0,5 et

1,5km, et (L3) au-dessus de 1,5km.

Les résultats obtenus par le modèle FLEXPART sont résumés dans les ta-

bleaux II et III de l’annexe de l’article (Section 4.4). La Figure 4.6 montre un

exemple de rétrotrajectoires obtenues pour le vol du 15 mars 2019.

D’un point de vue général, nous notons que les masses d’air d’origine océa-

nique dominante sont restées, en grande partie, dans la couche d’où elles pro-

venaient. À l’exception de quelques rares exceptions, la couche qui présente

les pourcentages les plus élevés inclut l’altitude de libération. Cependant, les

échanges de masses d’air entre les couches ne sont pas négligeables, même s’ils ne

dominent pas. Cela signifie que la teneur en aérosols dans la basse troposphère

est également affectée par le mélange entre les couches contiguës.

Ces conclusions sur la distribution verticale des aérosols sont résumées

sur la Figure 4.7. Nous observons, d’une part, une prédominance des aérosols

océaniques qui s’explique par l’interaction entre le champ de vent et le terrain

4. Présenté dans l’article Section 4.4
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Figure 4.6 – Exemple de rétrotrajectoires les plus probables issues d’une simula-
tion FLEXPART (vol du 15 mars 2019).

complexe de l’île de la Réunion. D’autre part, nous avons déduit des mesures en

vol une stratification verticale qui se décompose en trois couches amosphériques :

(i) la couche la plus haute, dans laquelle les concentrationsmesurées représentent

une concentration de fond d’aérosols naturels (marins) ; (ii) la couhe limite

marine (z ≤ 0,5km), oú nous observons que les aérosols mesurés sont issus de

l’environnement direct (insulaire ou océanique selon le vent) ; et (iii) la couche

intermédiaire qui est une couche de mélange dans laquelle la majorité des

aérosols proviennent des couches contigües. La Figure 4.7 quantifie également

les échanges entre ces différentes couches atmosphériques.

4.3 Conclusion

Les six vols instrumentés ont permis d’échantillonner les aérosols de la sur-

face jusqu’à une altitude d’environ 4km, grâce à une synergie instrumentale. Les

propriétés optiques des aérosols ont été mesurées par le photomètre PLASMA et

trois compteurs de particules (POPS, TSI et Magic) ont mesuré les concentrations

d’aérosols pour différentes gammes de taille (modes de nucléation, d’accumu-

lation, grossier et d’Aïtken). L’analyse des concentrations indique que presque
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Figure 4.7 – Diagramme synthétique décrivant les échanges d’aérosols entre les
couches atmosphériques L1 (z ≤ 0,5km), L2 (0,5− 1,5km) et L3 (z ≥ 1,5km)

toutes les particules appartiennent au mode d’accumulation, centrées autour

d’une taille moyenne de particules de 132nm. Les propriétés optiques obtenues

montrent des AODs inférieurs à 0,1, ce qui est typique d’une région pristine. Les

différentes mesures (AOD, exposants d’Angström et concentrations) indiquent

également que les aérosols sont principalement localisés en dessous de 2km

d’altitude.

Les simulations FLEXPART ont permis de déterminer l’origine la plus pro-

bable des aérosols mesurés pendant les vols. En conséquence, les aérosols suivent

la distribution verticale suivante :

— Au-dessus d’une altitude de 1,5km, les aérosols échantillonnés ne sont pas

sensiblement influencés par la surface (la couche L1 a une contribution

relativement faible). Ceci permet de quantifier la concentration de fond en

aérosols. Pour tous les vols, nous avons estimé que les concentrations en

nombre sont, en moyenne, de 300cm−3 (Magic), 230cm−3 (TSI) et 15cm−3

(POPS). De plus, les AODs (à 550nm) et α moyens sont respectivement

de 0,01 et 0,75.

— En dessous de 0,5km (dans la couche limite marine), les aérosols pro-

viennent essentiellement de la surface. L’origine peut être océanique ou
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insulaire.

— La couche intermédiaire, c’est-à-dire entre 0,5 et 1,5km, est une couche

de mélange : les aérosols sont mélangés à ceux provenant des couches

atmosphériques inférieures et/ou supérieures.

4.4 Mascaut et al. (2022)

Les résultats présentés dans ce chapitre ne concernent que les vols instru-

mentés de la campagne AEROMARINE. Ces données ont été comparées avec les

mesures au sol du photomètre AERONET et du parc instrumental de l’Observa-

toire du Maïdo. L’impact du confinement 2020, dû à la pandémie de Covid-19,

sur les mesures du photomètre AERONET de Saint Denis a également été évalué.

De plus, une analyse de l’état thermodyamique de l’atmosphère au cours de la

campagne a été réalisée grâce aux mesures d’un radiomètre micro-ondes.

Cette étude, qui s’appuie sur la campagne de mesures AEROMARINE, a

fait l’objet d’un article dans le journal Atmospheric Environment en 2022. Les

contributions des différents co-auteurs sont les suivantes : analyse de données,

synthèse des résultats, écriture du manuscrit (F. Mascaut) et relecture principale

(O. Pujol et J. Brioude) ; provenance des données AOD (L. Blarel, T. Podvin et P.

Goloub) ; provenance des données des compteurs de particules (K. Sellegri, T.

Thornberry et B. Verreyken), PI station AERONET et Observatoire du Maïdo (V.

Duflot et J.M. Metzger) et simulations Méso-NH (P. Tulet et R. Peroni).

Les résultats obtenus, notamment les mesures du radiomètre et les concen-

trations en aérosols, vont nous permettent, par la suite, d’alimenter les deux

modèles présentés dans les Chapitre 5 (modèle de type proie-prédateur) et

Chapitre 6 (Indian Ocean Cloud Ising Model – IOCIM).
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to work on the thermodynamics of the boundary layer, (ii) the FLEXPART-AROME Lagrangian particle dispersion 
model to assess the geographical and vertical origin of air masses, and (iii) the chemical transport model CAMS 
(Copernicus Atmosphere Monitoring Service) to work on the aerosol chemical composition of air masses. This 
allowed to highlight two points: (1) the atmospheric layer above 1.5 km is mainly composed of aerosols from the 
regional background; (2) the local environment (ocean or island) has little impact on the measured concentra-
tions. Marine aerosols emitted locally are mostly measured below 0.5 km. The daytime marine aerosol distri-
butions in the free troposphere measured by the aircraft were compared to the night-time aerosol distributions 
measured at the high altitude Maïdo Observatory when the Observatory is located in the free troposphere. The 
results indicate that this high altitude site of measurements is representative of the marine aerosol concentrations 
in the free troposphere. We also found that the CAMS reanalyses overestimated the aerosol optical depth in this 
region. Finally, our study strongly suggests that the AERONET station in St Denis (Reunion Island) can be 
considered as a representative marine station under the Tropics.   

1. Introduction 

Because of their direct and indirect radiative forcings, atmospheric 
aerosols have a major impact on the climate. These forcings are still 
poorly understood and lead to uncertainties that have persisted in 
models since the 1990s (Myhre et al., 2013). One of the largest un-
certainties of the aerosol-cloud system is the background concentration 
of natural aerosols, especially over clean marine regions (Andreae and 
Rosenfeld, 2008). Oceans cover about 70% of the Earth’s surface and are 
an important reservoir of marine aerosols (mainly sea salt and organic 
aerosols). Sea Salt Aerosols (SSA) are one of the largest contributors to 
global aerosol loading and, therefore, they play an important role in 
global climate. Also, they were proposed to be a major component of 
primary marine aerosol mass over the regions where wind speeds are 
high and/or other aerosol sources are weak (Gantt and Meskhidze, 2013; 
O’Dowd and de Leeuw, 2007). Luo et al. (2014) showed that the AOD at 
532 nm of SSA in the Marine Boundary Layer (MBL) is governed by 
different physical factors: the surface wind speed, the Sea Surface 
Temperature (SST), the MBL height, the lower troposphere stability, and 
the relative humidity (impact on size and optical properties of sea salt 
particles). However, there is a notable lack of data, in particular over the 
oceans and in the Southern Hemisphere, describing the characteristics of 
aerosols such as optical properties, size distribution, temporal and 
spatial variabilities (Ramachandran, 2004). Pant et al. (2009) carried 
out measurements of the total number concentration and the size dis-
tribution of aerosols over the Indian Ocean in 2004. They observed that 
the aerosol concentration-wind speed correlation coefficient depends on 
the latitude and has a maximum value where winds are the strongest. 

The southwestern Indian Ocean has been identified as a region with 
frequent pristine conditions (where land and human activities have little 
impact) that can reasonably be considered to be close to the 

preindustrial conditions. Few data have been collected in this region 
(Pant et al., 2009). However, it is a crucial reference point to quantify 
the background concentration of natural aerosols and the contribution 
of natural emissions to the changing climate. In pristine regions, SSA are 
dominant and concentrations are relatively low (e.g. Mallet et al., 2018). 

Reunion Island in the southwestern Indian Ocean can be considered 
as a background aerosol pristine environment under trade wind condi-
tions (Koren et al., 2014), mostly during the wet season from December 
to April. For details about wind circulation in the Southern Indian 
Ocean, including Reunion Island, see the statistical study by Mallet et al. 
(2018) and refs therein. Reunion Island is also a unique site in the 
Southern Hemisphere for making aerosol observations. Indeed, being in 
an oceanic environment and far from continents, the Island is in a 
strategic location for carrying out measurements in a clean region, and 
also for the validation of spatial measurements. In addition, the Maïdo 
Observatory (located at 2.2 km above sea level (a.s.l)1) allows: (i) to take 
measurements directly in the free troposphere at night (Guilpart et al., 
2017; Foucart et al., 2018) and (ii) to perform long-term in-situ obser-
vations including detailed profiles of wind, temperature and water, as 
well as concentration, size and chemical composition of aerosols 
collected by ground instruments (Baray et al., 2013). 

The AEROMARINE project, which took place between February and 
April 2019, aimed at collecting data on marine aerosol emissions, their 
optical properties, their transport and distribution off the coast of 
Reunion Island. For this, ground-based instruments and instruments on 
board ultra light plane were used to measure concentration, size dis-
tribution and optical thickness of marine aerosols over the Indian Ocean, 
on the western side of Reunion Island. In addition, in order to charac-
terize the thermodynamics of the MBL and the exchanges between the 
MBL and the free troposphere, a MicroWave Radiometer Profiler 
(MWRP) was set up in St Denis (in the north of the Island). Aerosol data 
have been complemented by the measurements of the AErosol RObotic 
NETwork (AERONET) sun-photometer (St Denis) and the various in-
struments of the Maïdo Observatory. Models, such as FLEXPART- 
MesoNH or AROME as well as Copernicus Atmosphere Monitoring 
Service (CAMS) reanalyses, allowed to compare and/or support in-situ 
measurements. The instruments (on board and on the ground) and the 
models used are briefly presented in the following section. 

The overall objectives of the AEROMARINE project include:  

1) To characterize marine aerosol optical properties and their vertical 
distribution. The instruments on board the light plane helped char-
acterize the marine aerosol optical properties, number concentra-
tion, and size distribution within the MBL and the free troposphere. 
Those results were compared with aerosol measurements at the 
Maïdo Observatory. Furthermore, AOD-measurements were 
compared with those of the AERONET station at St Denis.  

2) To examine the transport pathways of marine aerosols from the 
boundary layer to the free troposphere. Hence, it is important to 
estimate accurately the vertical distribution of the marine aerosols. 

Acronyms 

AERONET AErosol RObotic NETwork 
AODs Aerosol Optical Depths 
CAMS Copernicus Atmosphere Monitoring Service. 
CPC Condensable Particle Counter 
MAP-IO Marion Dufresne Atmospheric Program - Indian Ocean 
MBL Marine Boundary Layer 
MWRP MicroWave Radiometer Profiler 
OM Organic Matter 
PLASMA Photomètre LégerAéroporté pour la Surveillance des 

Masses d’Air 
POPS Portable Optical Particle Counter 
SSA Sea Salt Aerosols 
SST Sea Surface Temperature 
TAF Terres Australes Françaises  

1 In this paper, altitudes are given above sea level (a.s.l). 

F. Mascaut et al.                                                                                                                                                                                                                                
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Indeed, the MBL dynamics affect marine emission mechanisms, 
vertical dilution, while shallow convection is important for exchange 
and mixing of aerosols with the free troposphere. 

The aim of this paper is to present the results obtained (Section 3) 
during AEROMARINE that answer the above objectives. Section 4 is the 
conclusion of this work. 

2. Instruments and models used 

2.1. On-board instruments 

2.1.1. PLASMA 
Photomètre Léger Aéroporté pour la Surveillance des Masses d’Air 

(PLASMA) is a sun-tracking photometer developed by LOA and SNO 
PHOTONS (Karol et al., 2013). Compact (23 cm) and light (3 kg), it can 
be put on different mobile platforms (Popovici et al., 2018). Sun tracking 
is performed by means of elevation (0 − 88◦) and azimuth (0 − 360◦) 
rotations. Aerosol Optical Depths (AODs) at various wavelengths2 (λ) are 
derived from extinction measurements of the solar radiation by molec-
ular and aerosol scattering and absorption processes. The instrument 
provides AODs over a wide spectral range (λ = 0.34 − 2.25 μm) with an 
accuracy ΔAOD ranging from 0.005 to 0.01 according to λ. Aerosol size 
distribution is retrieved from the AOD spectral dependence (Karol et al., 
2013). The Angström exponent α is determined from the law of Ang-
ström: AOD1/AOD2 = (λ1/λ2)−α where AODi is the aerosol optical depth 
at the wavelength λi (AngstrÖm, 1961). This exponent describes how the 
AOD varies with λ and so provides information on the size distribution of 
the aerosols (Kusmierczyk-Michulec et al., 2002). 

2.1.2. Particle counters 
The Portable Optical Particle Counter (POPS) is a 900 g in situ in-

strument designed by US laboratories NOAA and CIRES that provides 
aerosol number size distribution (in the size range 132 nm − 3 μm) using 
single-particle light scattering (Gao et al., 2016). POPS is a prototype 
made by a 3D printer to reduce weight. It flew on board a light plane 
during the AEROMARINE campaign within the MBL and the free 
troposphere. 

Two Condensable Particle Counters (CPCs) (accuracy: ± 20%) are 
used simultaneously to measure the total concentration of particles 
larger than 2 nm (CPC-MAGIC200) and particles larger than 10 nm (CPC 
TSI model 3007). The difference of concentration between the two CPCs 
gives the particle concentration in the size range 2 − 10 nm, which is 
indicative of the recent formation of nanometric particles, i.e. nucle-
ation. The combination of two CPCs to investigate nucleation was 
proven to be adequate in past airborne studies (Crumeyrolle et al., 
2010). Additionally, in synergy with the POPS, the CPC TSI 3007 con-
centration enables to measure the aerosol concentration in the 10–150 
nm size range, which is indicative of grown nucleated particles, and fine 
marine primary aerosols (size range 50 − 100 nm) that dominate the 
primary marine aerosol size distribution (Schwier et al., 2017). 

2.2. Ground-based instruments 

2.2.1. AERONET stations 
The AERONET collaboration provides globally distributed observa-

tions of spectral AOD, inversion products, and precipitable water in 
diverse aerosol regimes. Aerosol optical properties are measured at 
multiple wavelengths ranging from the ultraviolet to shortwave 
infrared. AOD data (accuracy: ± 0.02) are computed for three data 
quality levels: Level 1.0 (un-screened), Level 1.5 (cloud-screened), and 
Level 2.0 (cloud screened and quality-assured) (Holben et al., 1998). For 

comparison with PLASMA measurements, only Level 2.0 data quality for 
AOD and Angström exponent (α440/870) are used. The 2020 data from the 
AERONET station (St Denis) is Level 1.5. The sun-photometer we used is 
located on the University campus, at St Denis located in the north of the 
Island. 

2.2.2. Microwave radiometric profiler (MWRP) 
The microwave profiler RPG-HATPRO G5 gives us measurements of 

the microwave radiation emitted by the troposphere which provides 
tropospheric vertical profiles (0 − 10 km) of absolute humidity and 
temperature, with a special focus on the MBL. It allows to monitor with a 
high temporal resolution (1 min) the thermodynamic state of the at-
mosphere and to investigate fruitfully a wide variety of weather phe-
nomena related to water vapour (e.g. Louf et al., 2015). A zenith-looking 
infrared ceilometer provides, together with the temperature profile 
retrieved from the MWRP, an estimate of the cloud-base height. The 
MWRP is also equipped with in situ sensors for ground level measure-
ment of temperature, water vapour and pressure (Louf et al., 2015). It 
was on the University campus between December 12th, 2018 and March 
11th, 2019. 

2.3. Models and reanalyses 

2.3.1. AROME 
AROME-Indian Ocean (Bousquet et al., 2020) is used in this study in 

order to obtain the horizontal wind fields at different altitudes, at the 
places and dates where the flights were performed. This model is an 
adaptation of Météo-France’s operational model AROME (Seity et al., 
2011) to the Indian Ocean. AROME-IO has a horizontal resolution of 2.5 
km and is initialized and coupled to the lateral limits by Integrated 
Forecasting System (Inness et al., 2013) operational analyzes (ECMWF, 
https://www.ecmwf.int). It is also equipped with a 1D coupling with the 
ocean in order to better represent the ocean-atmosphere exchanges 
(Bielli et al., 2021). 

2.3.2. Meso-NH 
Meso-NH is a non-hydrostatic mesoscale model which was developed 

in partnership by the Centre National de Recherches Météorologiques 
(CNRM) and the Laboratoire d’Aérologie (LA) and whose equations are 
described by Lafore et al. (1998) and Lac et al. (2018). This multidi-
mensional model (1D, 2D or 3D) integrates a system of anelastic equa-
tions which allows simulations of a wide range of meteorological 
phenomena from the sub-synoptic scale (a few hundred kilometers) to 
the microscopic scale (a few meters). In this study, the resolution used is 
500 m. Meso-NH takes into account different physical aspects such as 
turbulence, radiation, surface processes, microphysics … It is also 
coupled with gaseous, aqueous chemistry and aerosol modules which 
provide a privileged dynamic framework for any numerical study of 
atmospheric physico-chemistry. 

2.3.3. FLEXPART 
The FLEXPART Lagrangian Particle Dispersion Model is a compre-

hensive community tool for atmospheric transport modeling and anal-
ysis. It is a Lagrangian particle dispersion model that simulates the 
transport, diffusion, dry and wet deposition and radioactive decay of 
tracers released from point, line, surface or volume sources. FLEXPART 
can be used forward in time to simulate the dispersion of tracers from 
their sources, or backward in time to determine their potential source 
contributions (Stohl et al., 2015). In our study, FLEXPART was used to 
determine the back-trajectories of particles in order to know their origin. 
Lagrangian particle models calculate the trajectories of a large number 
of so-called particles (which do not necessarily represent real particles, 
but infinitely small patches of air) to describe the transport and diffusion 
of tracers in the atmosphere. FLEXPART’s source code and a manual are 
freely available from the internet page https://www.flexpart.eu/. 
Recently, FLEXPART has been coupled to the Eulerian models AROME 2 In this text, wavelengths are given with respect to the vacuum. 
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(Verreyken et al., 2019). In this paper, we also use a version of FLEX-
PART that has been coupled to meteorological output from Meso-NH. 

2.3.4. CAMS reanalyses 
Copernicus Atmosphere Monitoring Service (CAMS, previously 

MACC, https://atmosphere.copernicus.eu/) is an atmospheric model 
that simulates the mixing ratios of various aerosols, AODs or thermo-
dynamic parameters (for example humidity, wind, temperature …) on a 
large scale and regional scale. The data assimilation system used for 
CAMS is based on the ECMWF’ Integrated Forecast System (IFS). Sat-
ellite observations are implemented in this model and allow the study of 
the atmospheric composition (chemically reactive gases, aerosols, 
greenhouse gases) at global scale (Morcrette et al., 2009). CAMS allows 
in particular to differentiate various types of aerosols such as: (i) Sea Salt 
Aerosols (0.03–0.5 μm; 0.5 − 5 μm and 5 − 20 μm) and Dust aerosols 
(0.03 − 0.55 μm; 0.55 − 5 μm and 5 − 20 μm) divided into three size 
ranges, (ii) Black Carbon and Organic Matter divided into two modes 
(hydrophobic and hydrophylic) and (iii) Sulfate. 

In our study, we use the mixing ratios of these different species 
(Mallet et al., 2018) as well as the AOD. Mixing ratios and aerosol 
concentrations are directly related, allowing comparison between in-situ 
measurements and CAMS data. 

3. Results 

3.1. From the global to local scales 

Mallet et al. (2018) investigated statistically, over a 8-years period, 
the distribution and variability of marine aerosols in the southern Indian 
Ocean {10◦ S - 40◦ S; 50◦ E − 110◦ E}, by means of satellite data 
(POLDER and CALIOP), CAMS reanalyses, and AOD measurements from 
the AERONET sun-photometer located in St Denis (Reunion Island). 
They found that aerosols are mainly located below 2 km and they esti-
mated that SSA represents 60%–80% of the total AOD, while sulfate and 
Organic Matter (OM) aerosols have low contributions. 

For example, Fig. 1 shows the CAMS mixing ratios for March 22nd, 
2019 at 850 hPa (z ≈ 1.5 km). We observe, in agreement with Mallet 
et al. (2018), that SSA dominate the aerosol loading in the southwestern 
Indian Ocean region, while sulfates and OM (hydrophilic) appear in 
smaller amounts, and dust aerosols are negligible. The large-scale situ-
ation for this date is representative of the different days of the AERO-
MARINE field campaign. 

Fig. 2 shows the CAMS mixing ratios ηSSA (for three ranges of 
different SSA sizes RSSA = 0.03, 0.5, 5, and 20 μm) corresponding to the 
days and location of (or around) the flights of the AEROMARINE field 
campaign. These mixing ratios have been converted from kg/kg into a 
SSA number concentration #/cm3 (Table 1) in order to better compare 
with further in situ (POPS, MAGIC and TSI) measurements. A simple 
enough but realistic way to perform this conversion is as follows. We 
first calculated the mass of SSA (in kg) for each radius RSSA, 
mSSA = NSSA ρSSA(4πR3

SSA /3) where ρSSA ≈ 1183 g/cm3 is a typical mass 
density of SSA (Bozzo et al., 2020) and NSSA is the number of SSA par-
ticles. Then, the ideal gas law gave us the volume occupied by 1 kg of dry 
air at standard temperature T and pressure p, i.e. V = mairRT/(pM), 
where M ≈ 29 g mol−1 and R ≈ 8.314 J K−1 mol−1. Since η =mSSA/mair, it 
ensues directly NSSA/V = 3pM ηSSA/(4πR3

SSARTρSSA). 
The results of this conversion are summarized in Table 1. These or-

ders of magnitude are realistic values. Another precise approach would 
be to consider a size distribution if it were fully available. The POPS, TSI 
and MAGIC size ranges of measurements (respectively 132 nm − 3 μm, 
< 10 nm and < 2 nm) correspond to the two smallest size ranges of the 
CAMS reanalyses (SSA between 0.03 μm and 5 μm). The CAMS con-
centrations retrieved (SSA0.03−0.5μm and SSA0.5−5μm) are of the same 
order of magnitude as the concentrations measured by POPS, TSI and 
MAGIC (see Table 1). The largest SSA concentrations (SSA5−20μm) are 
negligible compared to the other two CAMS size ranges. 

We note for these flights that the SSA are not located on the same side 
of Reunion Island depending on the day. We will see later that this is 
explained by the wind regimes. 

3.2. Thermodynamic parameters 

Fig. 3 present the averaged profiles (for March 2019) of the relative 
humidity and the temperature resulting from the measurements made 
by the MWRP and by the CAMS reanalyses. 

The radiometer and CAMS reanalysis are in agreement on the rela-
tive humidity values between 0 and 1 km, with a surface value of 70% 
and a maximum of 80% around 0.5–1 km in altitude. However, above 1 
km, CAMS reanalyses underestimate the relative humidity from 5% at 2 
km to 20% at 5 km altitude. For the temperature, CAMS reanalyses and 
radiometer measurements are very close to each other. 

From the radiometer measurements, we observe that relative hu-
midity varies between 50% and 100% and temperature between 283 K 

Fig. 1. CAMS reanalysis (0.25◦/0.25◦): mixing ratio of SSA 0.03–20 μm (top left), sulfate (top right), Organic Matter and Black Carbon (bottom left) and Dust 
Aerosols 0.03–20 μm (bottom right) at 850 hPa. Date: 03/22/2019 at 06:00:00 UTC. 
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and 300 K in the 0 − 3 km atmospheric layer. In addition, the averaged 
height of the boundary layer for March 2019 is 0.532 km. 

These values are representative of the thermodynamic situation 
during the field campaign flights. These data will be helpful to examine 
cloud formation under marine conditions. 

3.3. The AEROMARINE field campaign 

The AEROMARINE field campaign allowed to better understand the 
3D distribution of marine aerosols around Reunion Island and how it is 
influenced by the dynamics of the MBL thanks to an instrumental syn-
ergy: PLASMA, POPS, Tandem CPC TSI3007 and MAGIC200 (Table 2). 
Six flights, of a duration of about 90 min, allowed to sample the aerosols 

Fig. 2. CAMS reanalysis (0.25◦/0.25◦): mixing ratio of SSA 0.03–0.5 μm, SSA 0.5–5 μm, and SSA 5–20 μm (from top to bottom) on 03/13/2019, 03/15/2019 (at 900 
hPa), 03/22/2019 (at 850 hPa), 03/27/2019 (at 900 hPa), 04/11/2019 (at 850 hPa) and 04/18/2019 (at 1000 hPa) from left to right. 

Table 1 
Range of concentrations measured by POPS, TSI and MAGIC and range of SSA concentrations (size ranges: 0.03–0.5 μm; 0.5 − 5 μm and 5 − 20 μm) from CAMS 
reanalyses in the pixel where the flight took place, for the six flight dates.  

Date MAGIC (#/cm3) TSI (#/cm3) POPS (#/cm3) SSA0.03−0.5μm (#/cm3) SSA0.5−5μm (#/cm3) SSA5−20μm (#/cm3) 
03/13 200 to 2.103 100 to 103 5 to 100 0.3 to 1.4.103 1.2.10−3 to 0.1 4.6.10−4 to 0.03 
03/15 200 to 300 100 to 200 50 to 100 2.3 to 1.0.104 0.06 to 60 3.7.10−3 to 0.2 
03/22 – 10 to 300 32 to 100 3 to 1.3.104 0.08 to 76.3 2.8.10−3 to 0.2 
03/27 500 to 2.103 200 to 103 30 to 130 4.1 to 1.9.104 0.01 to 12.1 1.8.10−3 to 0.1 
04/11 800 to 8.103 – 74 to 130 2.4 to 1.1.106 0.06 to 58.7 5.5.10−3 to 0.4 
04/18 200 to 2.104 – 7 to 132 6.0 to 2.7.104 0.2 to 180 0.02 to 1.2  

Fig. 3. Average profiles of temperature and relative humidity from microwave 
radiometer and from CAMS reanalysis (20.8 S; 55.2 E) for March 2019. 

Table 2 
Availability of instruments during flights (F1 to 6).  

AVAILABLE INSTRUMENTS 
Flight PLASMA MAGIC POPS TSI 
F1 ✓ ✓ ✓ ✓ 

F2 ✓ ✓ ✓ ✓ 

F3 ✓ ✓ ✓ ✓ 

F4 ✓ ✓ ✓ X 
F5 ✓ ✓ ✓ X 
F6 ✓ ✓ ✓ ✓  
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from an altitude of 100 m up to 4 km and up to about 2 km off the west 
coast. The flight paths are shown on Fig. 4. They were designed to have 
most of the time a vertical profile above the ocean, and to measure air 
masses above the Maïdo mountain on the way back to the airport. Since 
focus is put on marine aerosols, we are going to divide these flights into 
two groups: (I) when only the ascending part is over the ocean (F1, F2, 
F3) and (II) when the whole flight is over the ocean (F4, F5). Finally, 
flight F6 is treated separately since the plane flew over the city of St 
Denis (red box on Fig. 4). We will see that this flight is interesting to 
segregate data between land/ocean conditions. 

3.3.1. Optical properties from PLASMA measurements 
Fig. 5 displays the AOD and α vertical profiles measured by PLASMA 

during each flight. For group II, we have separated the ascending phase 
from the descending phase. For each flight and for each wavelength, the 
AOD is lower than 0.1 during the ascending phase, with values below 
0.05 between 500 m and 1 km, and up to 1.5 km for flight F5. It is in 
agreement with other published results on marine air masses (e.g., 
Horowitz et al., 2017) shows as multiyear daily average AOD = 0.06 ±
0.04 and α = 0.7 ± 0.36). Higher in altitude, the AOD changes little with 
the altitude, and is constant with altitude above 2 km. It means that most 
of the aerosols that contribute to AOD (i.e. the largest ones) are located 
below 2 km, which is in agreement with previous works by Lesouëf et al. 
(2013) and Duflot et al. (2019). 

For group II, the AOD-profiles during the descent differ from the 
ascent, especially below around 1 km of altitude, where AODs can reach 
0.15 during the descent phase. For flight F4, the AOD peaks at 500 m, in 
particular at 500 and 650 nm. Beside the AOD values below 1 km alti-
tude during the descent phase, the behaviour of the AOD with the 
wavelength does not depend on the altitude: the shortest wavelengths 
(380, 440 nm) show the highest AOD. This suggests that the sampled 
atmosphere was made of particles with size of the order of, or 

comparable to, these wavelengths, so particles rather in the accumula-
tion mode, with the exception just mentioned which could indicate the 
presence of larger particles. 

The Angström exponent (α) is a good qualitative indicator of the 
mean size of the sampled aerosols. The PLASMA measurements reveal 
that α is lower than 1.2, independently of the altitude. This clearly 
suggests the presence of marine aerosols like sea salt (Schuster et al., 
2006), since the CAMS retrievals (Fig. 1) indicate that the contribution 
of dust aerosols were negligible. For group I, α presents in general a 
maximum around 1.0 within the 0.5–1.5 km layer. Regardless of local 
maxima in α that corresponds to sudden and localized changes in the 
corresponding AOD, the overall behaviour of α with altitude suggests 
that the larger particles are situated between 0.5and 1.5 km. For flight 
F1, α reaches a maximum of 1.5 at about 800 m in altitude, in agreement 
with the peak in AOD at 440 nm and the almost null value of AOD at 1 
020 nm, indicating the presence of smaller particles at this altitude. 

For group II, the ascent profiles share similar characteristic to those 
from group I with an increase of α with the altitude up to 1.5 km and a 
slight decrease above. The values of α vary between 0.6 and 1.2. How-
ever, larger particles seems to occupy the altitudes above 1.5 km 
compared to group I. Below 1.5 km, a decrease of 0.5 can be found in α 

values between the descent (<0.5) and ascent phases, which could 
indicate a depletion of small particles in favor to larger ones. 

3.3.2. Aerosol concentration measurements 
Fig. 6 presents the aerosol concentration measurements by MAGIC 

(particle size larger than 2.5 nm), TSI (particle size larger than 10 nm) 
and POPS (particle size larger than 132 nm). POPS concentration pro-
files show that the sampled particles (accumulation and coarse modes) 
have a maximum number concentrations of around 102 cm−3 between 
0.5 and 1.5 km, and around 10 to 3 × 102 cm−3 above. It confirms that 
larger particles are found between 0.5 and 1.5 km in altitude, in 

Fig. 4. Flight trajectories and altitudes on 03/13/2019, 03/15/2019, 03/27/2019 (Group I) and 04/11/2019, 04/18/2019 (Group II). The sixth flight is a particular 
case (see text for details). 
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agreement with the conclusions deduced from the optical measure-
ments. Below 0.5 km a.s.l, the POPS concentrations increase with alti-
tude during the ascent phase. 

The shape of the measured concentration profile can show a 
maximum (group I) or a minimum (group II) in the layer below 0.5 km. 
During the descent (group II), the POPS concentrations decrease with 
altitude between the surface and 0.5 km. Furthermore, the aerosols 
concentrations are higher between 1 and 1.5 km compared to the ascent 
phase, up to a factor of 10 for flight F4 at 1 km. Above 1.5 km, the POPS 
profiles during the ascent and descent phases are in agreement, with 
similar shapes and concentrations. POPS counts more particles during 
the descending phase of the flight. This is tempting to explain this in-
crease by physico-chemical processes that would modify the aerosol 
number or the aerosol size so that small particles became large enough 
to be counted by POPS. However, we have to keep in mind that the 
trajectory of the plane during the descent is the same as the ascending 
trajectory, so we cannot exclude an influence of the plane in the aerosol 
content when coming back. Also, we cannot totally exclude that the air 
mass has changed by advection between the ascent and the descent of 
the plane. 

Comparing the aerosol concentrations measured by POPS to the 
measurements from MAGIC and TSI will help further evaluate the ver-
tical distribution of aerosols according to their size. Differences in TSI 
and MAGIC concentrations are minimum above 1.5 km. In particular, 
their values are almost identical above 1.5 km for flight F2, and above 2 
km for flight F1. Below those altitudes, the MAGIC concentrations are 
around twice those of TSI. This means that small particles (nucleation 
mode) are twice (in concentration) than larger particles (Aïtken mode) 

below 1.5 km while above, there is no small particles (MAGIC-TSI ratio 
close to one). Such values of number concentration in the nucleation 
mode, between 103 and 104 cm−3, have been measured also in the 
Mediterranean (Eleftheriadis et al., 2006). 

For the flights in group I, the concentration vertical profiles obtained 
from MAGIC and TSI present similar shapes. On average, MAGIC con-
centrations are 2–3 times higher than TSI concentrations. The highest 
concentrations are found in the marine boundary layer below 0.7 km for 
flight F1, and below 0.5 km for flight F2 and F3, with values ranging 
from 2.103 to 104 cm−3. This difference of 200 m in the marine boundary 
layer may be due to the fact that flight F1 occurred 1 h later in the 
morning compared to flights F2 and F3, so the boundary layer may have 
time to develop a bit more. 

For flight F1, the MAGIC and TSI concentration profiles are rather 
constant at 2.102cm−3 above 1 km. For flight F2, the concentrations are 
constant above 1.5 km at 4.102cm−3. For flight F3, a value of 4.102cm−3 

is found above 2 km, and a value of 103cm−3 is found in the layer be-
tween 0.8 and 1.6 km. 

For group II, only MAGIC was available. Similar features can be 
found in the profiles of flights F4 and F5 compared to group I. 
Furthermore, contrary to the aerosol concentration measured by POPS, 
the aerosol concentrations are rather similar between the ascent and 
descent phases. 

Other important information are obtained when comparing the POPS 
and MAGIC profiles. Indeed, the concentration profile differences 
“MAGIC - POPS” (not shown) present relatively smaller values above 
0.5 km. More significant differences are obtained below this altitude. An 
exception occurs for flight F1 since the critical altitude is 1 km because 

Fig. 5. AOD and Angström exponent (α) vertical profiles (PLASMA measurements) for flights F1, F2, F3 (Group I) and flights F4, F5 (Group II).  
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of a more developed boundary layer, as already suggested above. 
Another exception is for flight F5 where significant differences are be-
tween 0.5 and 1.5 km and small differences elsewhere. For group II, no 
significant differences are noted between the ascent and the descent i.e. 
same shape and order of magnitudes in the concentration profile 
differences. 

In summary, the measurements indicate that the boundary layer 
below 0.5 km–0.7 km is much richer in aerosols in the nucleation or 
Aïtken modes (size lower than 132 nm). Above the boundary layer, and 
up to 1.5 km–2 km depending on the flight, these modes have a lower 
concentration and larger particles (size greater than 132 nm - accumu-
lation mode) are dominant. The exception in the marine boundary layer 
for flight F5, i.e. below 0.5 km, means that this layer is poorer in terms of 
small aerosols. 

3.3.3. Origin of the air masses 
To further evaluate the origin of the air masses identified in the 

previous section, we used FLEXPART mesoscale backtrajectories to 
distinguish air masses influenced by local terrestrial emissions from 
those with marine origin or representative of the regional background. 

Here, we have chosen a backtime of 12 h because it corresponds to the 
domain of AROME. 

tables A1 and A2 in the appendix presents statistical products from 
the FLEXPART output. 

The scientific meaning of the FLEXPART outputs needs to be briefly 
reminded in order to avoid misunderstandings about the result pre-
sented in those tables. When we release an air mass at a given altitude zr, 
FLEXPART is able to trace back its probable trajectories, over a 
geographical grid, during an user-decided time interval. From that, it is 
then possible to identify (and reckon) the oceanic pixels, viz. the tra-
jectory grid-points located over the ocean, and similarly for the island 
pixels which are trajectory grid-points located over Reunion Island. In 
other words, we can quantify how much could the ocean contribute to, 
or impact, the aerosol content of the considered air mass. 

Beside the geographic origin, it is possible to determine the tropo-
spheric layer from where an air mass originates. The results from the 
previous sections helped us identify three layers: (L1) below 0.5 km, (L2) 
between 0.5 and 1.5 km, and (L3) above 1.5 km. For instance, in 
Table A1, the results after 12 h of backward simulations for an altitude 
release at 200 m for flight F1 show that 88% (first row, last column) of 

Fig. 6. Particle concentration profiles (from POPS, TSI3007 and MAGIC200 instruments) during F1, F2, F3 (Group I) and F4, F5 (Group II).  
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the air mass originated from grid cells over the ocean, and 12% from grid 
cells over Reunion Island. In addition, the origin of the air mass can be 
analyzed in terms of geographic location and height. Hence, 43% of the 
air mass originated from 0 to 500 m in altitude (layer L1), 38% from 500 
to 1500 m in altitude (layer L2), and 7% above 1500 m (layer L3) and 
above the ocean. Therefore, the origin of this air mass is mainly oceanic. 

We have thus used FLEXPART to calculate the origin of air masses 
from different altitudes. For group I, we can see that the origin of the air 
masses is mainly oceanic since more than 73% of the backtrajectories 
originate from grid cells above the ocean. 

In contrast, 28% of the air mass was located above Reunion Island, 
and within the layer L2 and L3. For group II, the results are different 
since the air masses present a significant origin above Reunion Island. In 
particular, the air masses released at the 200 m and 1 km altitudes for 
flight F4 have a dominant origin above Reunion Island. 

Comparing the altitude where the backtrajectories are released, and 
the distribution in the vertical of the backtrajectories give additional 
information on the vertical transport between layers. Let us first look at 
oceanic pixels for group I. First, we note that the air masses with a 
dominant marine origin stayed, for a large part, within the same layer 
they originated from. For example, for a release at 200 m, 43% of the air 
mass with marine origin were in the layer L1. Excepted for some rare 
exceptions (underlined in tables), the layer that presents the highest 
percentages (in bold fonts in tables) includes the altitude of release. 
However, exchanges of air masses (in italic fonts in tables) between 
layers are not negligible, even if they are not dominant. For instance 
(flight F1), for a release at 1 km, 29% of the air mass with marine origin 
come from the layer L1. This means that the aerosol content in the lower 
troposphere is also impacted by the mixing between contiguous layers. 
This result holds for the air masses originating from Reunion Island, 
although the terrestrial component in the lower troposphere is mostly 
significant in the layer L2 (percentages greater than 10%). For the group 
II flights, we have the same results although we recognize that the 
insular influence is more present, especially at low level for flight F4. 
This may be correlated with MAGIC and PLASMA measurements. 
Indeed, for flight F4, the maximum MAGIC concentrations are measured 
below 0.5 km, which corresponds to a majority of island pixels in 
Table A1. It is also at this altitude that PLASMA measures the most 
important AODs (during the descending phase). 

We are summarized with typical orders of magnitude the results 
given in Tables A1 and A2. These conclusions are summarized on Fig. 7. 
The vertical layering we found, and in particular the predominance of 
the oceanic aerosols, are explained by the interaction between the wind 
field and Reunion Island’s complex terrain. The AROME model outputs 
(not shown) reveal a dominant south-west and south wind weather 

regime occurred over the sea at the time of the flights, with sometimes 
strong recirculation on the lee side, off the west coast of Reunion Island. 

3.3.4. Special case: flight of March 22, 2019 (F6) 
This flight (F6) is of particular interest since the plane flew over St 

Denis between 05:20 and 05:30UTC at an altitude of about 900 m (red 
box on Fig. 4), then ascended in spirals above the ocean up to 2.5 km 
(blue box on Fig. 4). It finally flew over St Paul before landing. 

The measured AODs and α over St Denis (grey boxed area on Fig. 8) 
have a local maximum of 0.05 and minimum of 0.5 respectively, while 
over the ocean (blue box in Fig. 8), the measured AODs are constant 
(AOD < 0.05) and α is around 0.8 − 1. This suggests that smaller par-
ticles are sampled when the plane is over St Denis. 

The difference in concentration between MAGIC and POPS is much 
larger over St Denis than over the ocean. This means that, as indicated 
by the PLASMA optical measurements, small particles (size lower than 
132 nm) are the dominant mode over St Denis. The MAGIC - TSI dif-
ferences in concentration further indicates that the smallest particles are 
those that dominate. In contrary, the MAGIC - TSI difference is close to 
zero and confirm that larger particles are found above 1.5 km over the 
ocean north east of the island. 

The wind direction given by AROME (not shown here) indicate (i) at 
1 km (overflight of St Denis) a southeast wind of around 10 m s−1 

coming from the island and (ii) at 1.5 km, when the plane begins these 
spirals above the ocean, a southeast wind from the ocean with a speed of 
about 8 m s−1. 

The FLEXPART backtrajectory results (Table A2 in the appendix 
section) indicate that for a release at 1.5 km, the air mass origin was 
purely marine and stayed above 500 m over the past 12 h. This is due to 
a southeasterly wind regime, according to AROME wind fields (not 
shown). Hence, the layer at 1.5 km in altitude is representative of the 
regional background. 

3.4. Comparisons with other databases 

3.4.1. Comparison with AERONET measurements 
Assuming that the AOD is mostly influenced by marine aerosols on 

the north and west shore, one can compare AOD measured by the 
AERONET station at St Denis and the AOD measured by PLASMA on the 
runway. 

Table 3 brings together the mean values of the AOD500nm on the 
runway (before takeoff) measured by PLASMA and the AOD500nm 
measured by the AERONET sun-photometer (St Denis) at the same time. 
Both the AOD and α from AERONET and PLASMA are in agreement for 
flights F2, F3 and F4. For the flight F1, the AERONET sun-photometer 
measures a larger Angström exponent while for flights F5 and F6 it is 
the AODs measured on the runway by PLASMA which are larger. 
However, these differences are consistent with the accuracy of the two 
photometers (AERONET: ΔAOD = ± 0.02 and PLASMA: ΔAOD = ±

0.005–0.01 according to λ). The exception of the flight over St Denis 
(flight F6) where AODAERONET > AODPLASMA can be explained by the 
difference in altitude of the two measurements (0.9 km for PLASMA and 
ground-based for AERONET). 

So AERONET measurements are generally in agreement with those 
carried out during flights. If one relies on the AERONET retrievals, the 
general agreement with the PLASMA retrievals suggests that PLASMA 
offered a representative sampling of the aerosol content around Reunion 
Island. We further evaluated this by comparing the AOD AERONET 
measurements before and during the 2020-lockdown due to the Covid19 
pandemic, assuming that the terrestrial sources were similar between 
both periods. Reunion Island experienced a lockdown between March 
17, 2020 and May 17, 2020 and hence mobile traffic and anthropogenic 
activities were reduced. The three plots presented in Fig. 9 show that no 
statistically significant change in the AOD or Angström exponent can be 
clearly attributed to the lockdown. This tends to indicate that indeed the 
AERONET station at St Denis is not significantly impacted by local 

Fig. 7. Descriptive diagram of aerosols inputs and the exchanges between the 
atmospheric layers L1 (below 0.5 km), L2 (0.5 − 1.5 km) and L3 (above 
1.5 km). 
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anthropogenic aerosols and confirms the results of Hamill et al. (2016) 
that it is a marine station. 

3.4.2. Comparison with CAMS reanalyses 
Fig. 10 presents the daily AOD averages of the CAMS model (model 

grid point: 20.8 S; 55.2 E) and of the AERONET sun-photometer (St 
Denis) for March and April 2019. Over this period, CAMS overestimates 
the AOD by 0.03. 

Daily differences between CAMS reanalyses and AERONET mea-
surements are presented in Table 4 (values rounded to the hundredth). 

The monthly averages of the AODs given by the CAMS reanalyses is 

0.11, for March and April 2019. The monthly averages of the AODs 
measured by the AERONET sun-photometer is 0.08 for March and April 
2019. This shows an overestimate of CAMS of 0.03 for March and April 
2019. In particular, the CAMS reanalyses overestimate the AODs from 
0.03 to 0.09 for flights F1, F3, F4 and F6. The difference between CAMS 
and the AERONET sun-photometer is statistically insignificant for flights 
F2 and F5. 

These results agree with those obtained by Mallet et al. (2018) who 
determined that the AODs given by CAMS overestimate by about 0.05 
the local AERONET measurements. 

3.4.3. Comparison with Maïdo measurements 
The in situ measurements on board the light plane in the free 

troposphere are further compared to the measurements from the high 
altitude Maïdo Observatory (21.08◦ S, 55.38◦ E; 2.2 km). We use the 
measurements made by a Scanotron particle counter described in Fou-
cart et al. (2018) (concerning aerosols of size 10 − 600 nm) and a CPC 
TSI (aerosols greater than 10 nm) from the Maïdo Observatory for 
comparison with the in-flight data (POPS, TSI and MAGIC). Due to a 
complex interplay between land-sea breeze, catabatic wind and complex 

Fig. 8. Particle concentration profiles from POPS, TSI3007 and MAGIC200 instruments (left), AOD and Angström exponent (α440/870) profile from PLASMA sun- 
photometer (right) during flight on 03/22/2019 (F6). 

Fig. 9. Mean AOD, mean α and number of data points from AERONET station 
in St Denis (Level 1.5) for the period from March 17 to May 17 (2010–2020). 

Table 3 
AOD at 500 nm and Angström exponent (α) on the runway from the PLASMA 
sun-photometer and from the AERONET sun-photometer (St Denis) for each 
flight date.  

Flight PLASMA AERONET 
AOD500 nm α (AE) AOD500 nm α (AE) 

F1 0.06 1.0 0.06 1.7 
F2 0.07 0.6 0.07 0.7 
F3 0.07 0.5 0.06 0.4 
F4 0.05 0.6 0.04 0.7 
F5 0.09 0.6 0.06 0.6 
F6 0.12 0.4 0.06 0.4 
Over St D.(F6) 0.04 0.5 0.07 0.2  
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terrain, only the in-situ measurements Maïdo taken between 21:00 and 
03:00 UTC can be considered as free tropospheric (Verreyken et al., 
2021). 

Fig. 11 display the mensual averages for March and April 2018 for 
the Scanotron and the TSI located at Maïdo. The time series (POPS, TSI 
and MAGIC measurements) during the flights of March 22, 2019 and 
April 11, 2019 are also presented for comparison. 

For March, the average TSI measurements at Maïdo and during the 
flight have the same order of magnitude concentrations (between 40 and 
4.103#.cm−3). However, the POPS measurements during the flight 
(March and April) are much lower than those of the Scanotron at 2.2 km. 
The Scanotron (10 − 600 nm) measures aerosols smaller than the POPS 
(132 nm - 3 μm). This would mean that the majority of the aerosols 
measured above 2.2 km are less than 132 nm (in agreement with CAMS 
section 3.1). 

Table 5 presents the measurements made during flights in the free 
troposphere (measurements for an altitude higher than 2 km) and the 
average concentrations measured at the Maïdo Observatory (2.2 km) 
during the nights before and after the flights, when the observatory is in 
the free troposphere. 

Overall, the MAGIC and TSI measurements made during flight in the 
free troposphere are of the same order of magnitude as the Scanotron 
night measurements made at the Maïdo Observatory, in the free tropo-
sphere (between 1 × 102 and 7 × 102cm−3). The two TSI CPCs (at the 
Maïdo Observatory and on the plane) also measure identical concen-
trations above 2 km (around 102 cm−3). 

We can conclude that the night-time measurements at the Maïdo 
Observatory (at 2.2 km) are representative of the daytime measurements 
(during flights) in the free troposphere and allow sampling of purely 
marine aerosols. 

4. Conclusion 

In this paper, we have presented the AEROMARINE field campaign 

which took place between February and April 2019 off the coast of 
Reunion Island (southwestern Indian Ocean). This area, identified as a 
pristine region, is of major interest for the study of marine aerosols, their 
vertical distribution and their optical properties. 

During this campaign, a MWRP was deployed in St Denis (93 m in the 
north of the Island) between mid-December 2018 and mid-March 2019. 
This made it possible to determine that, during the austral summer in 
this region, the thermodynamic situation (humidity, temperature, and 
height of the boundary layer) is relatively stable. 

In addition, six instrumented flights allowed the aerosols to be 
sampled from an altitude of 100 m up to 4 km by spiraling above the 
ocean thanks to an instrumental synergy. 

The optical properties of the aerosols were measured by the PLASMA 
photometer and three particle counters (POPS, TSI and MAGIC) 
measured the aerosol concentrations for different size ranges (accumu-
lation, coarse and Aïtken modes). POPS analysis indicates that almost all 
of the particles are in the accumulation mode, centered around a particle 
size of 132 nm. 

The results obtained show AODs less than 0.1 (with some excep-
tions), which is representative of a pristine region. The various mea-
surements (AOD, Angström exponents, and concentrations) also indicate 
that the aerosols are in the accumulation and coarse modes, and mainly 
below 2 km of altitude. 

The FLEXPART simulations enabled to determine the most probable 
origin of the aerosols measured during the flights. As a result, the 
aerosols follow the following vertical distribution: 

● Above an altitude of 1.5 km, the sampled aerosols are not substan-
tially impacted by the surface (layer L1 has a relatively little 
contribution). This is interesting since it allows to quantify the 
background aerosol concentration. For all the flights, we have esti-
mated that the number concentrations (in cm−3) are 300 (MAGIC), 
230 (TSI) and 15 (POPS). Also, the assessed AOD550nm and α are 
respectively 0.01 and 0.75. 

● Below 0.5 km (in the MBL), aerosols come essentially from the sur-
face. The origin can be oceanic (33%) or insular (8%). Insular in-
fluence are nonetheless due to special events depending on the wind 
regime (e.g., the Cap La Houssaye may bring sometimes dust 
aerosols).  

● The intermediate layer, i.e. between 1.5 and 0.5 km, is a layer of 
mixture: aerosols are mixed with those coming from the lower or 
upper atmospheric layers. 

These results meet the initial objectives of the AEROMARINE 
campaign: (i) to characterize marine aerosol optical properties and their 
vertical distribution and (ii) to examine the transport pathways of 

Fig. 10. AOD measurements from AERONET sun-photometer (Level 1.5) and from CAMS reanalysis (20.8 S; 55.2 E) for March 2019 and April 2019.  

Table 4 
Differences in daily AOD averages of the CAMS model 
(20.8 S; 55.2 E) and of the AERONET sun-photometer 
(St Denis) for each flight.  

Flight AODCAMS-AODAERONET 

F1 +0.03 
F2 - 0.01 
F3 +0.04 
F4 +0.09 
F5 +0.01 
F6 +0.06  
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marine aerosols from the MBL to the free troposphere. It is worth 
mentioning that the flights were carried out between 04:00 and 07:00 
UTC, viz. during the transient convection regime between nocturnal and 
diurnal conditions. Further observational studies and field campaign 
may be necessary to examine aerosol distributions during purely diurnal 
and nocturnal regimes, i.e. for well established regimes. The AERO-
MARINE campaign presented here is interesting in the sense that it 
documents a transient regime, namely a more complex regime in terms 
of thermodynamics compared to established ones. 

The measurements taken during the flights were compared with the 

CAMS reanalyses. They showed that, like in-flight measurements, SSAs 
are predominant around Reunion Island and that aerosols are mainly 
located below 2 km. It was also shown that CAMS overestimates the 
AODs (from 0.01 to 0.09) in this region in agreement with results from 
Mallet et al. (2018). In addition, a comparison between PLASMA mea-
surements (on the runway) and the AERONET sun-photometer (located 
in St Denis) as well as a study on the impact of 2020-lockdown due to the 
Covid-19 pandemic on AERONET measurements were carried out. The 
results strongly suggested that the AERONET station is a marine station. 
In other words, measurements are not impacted by local anthropogenic 

Fig. 11. March and April 2018 averages of measurements at the Maïdo Observatory by the Scanotron and the CPC TSI and time series of concentrations measured 
during the flights of 03/22/2019 (F6) and 04/11/2019 (F4). 

Table 5 
Comparison of average night-time concentrations (Maïdo Observatory) and concentrations in the free troposphere during flights.  

Date Mean night-time concentration Concentrations during flights Mean night-time concentration 
at Maïdo D-1 (21:00–03:00 UTC) (in free troposphere) at Maïdo D+1 (21:00–03:00 UTC) 
Scanotron TSI POPS TSI MAGIC Scanotron TSI 
(#/cm3) (#/cm3) (#/cm3) (#/cm3) (#/cm3) (#/cm3) (#/cm3) 

03/13 130 X 0–21 102–180 101–146 X X 
03/15 190 X 3–97 226–542 244–542 211 247 
03/22 321 X 0–29 147–746 X 143 X 
03/27 268 X 0–12 126–221 213–302 191 X 
04/11 129 376 0–50 X 236–347 110 347 
04/18 X 549 1–54 X 379–771 X 671  
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activities and the station can be considered as representative of marine 
conditions. The AEROMARINE campaign occurred around Reunion Is-
land. Another field campaign, the Marion Dufresne Atmospheric Pro-
gram - Indian Ocean (MAP-IO), aboard the Marion Dufresne around the 
Terres Australes Françaises (TAF) is planned for January 2021. Among 
the objectives, one of them is to better document the exchanges between 
the pristine Southern Indian Ocean and the atmosphere. For our topic, 
this campaign will allow the results presented in this paper to be 
deepened, since it will provide data about marine aerosol emissions and 
of aerosol and humidity exchanges between the pristine ocean and the 
MBL far from any land. All of these data (from AEROMARINE and then 
MAP-IO) will be helpful to feed models of water vapour-aerosols-clouds 
interactions (Pujol and Jensen, 2019). Such features will be the topic of 
future research. 
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Appendix. FLEXPART simulations. Flights: F1, F2, F3 and F4  
Table A1 
Origin of air masses for L1, L2 and L3 according to a 12 h-simulation of the FLEXPART model for F1, F2, F3 and F4.  

Group I: F1 and F2 
FLEXPART simulation. Flight: F1. 12 h-simulation FLEXPART simulation. Flight: F2. 12 h-simulation 
Altitude 0–500 m 500–1500 m > 1500 m Total Altitude 0–500 m 500–1500 m > 1500 m Total 
Altitude release: 200 m Altitude release: 200 m 
Ocean 43% 38% 7% 88% Ocean 25% 44% 24% 93% 
Island 2% 6% 4% 12% Island 3% 3% 0.0% 7% 
Altitude release: 1000 m Altitude release: 1000 m 
Ocean 29% 37% 11% 77% Ocean 14% 51% 33% 98% 
Island 4% 17% 2% 23% Island 0 0 0 0 
Altitude release: 1500 m Altitude release: 1500 m 
Ocean 13% 29% 31% 73% Ocean 2% 37% 61% 100% 
Island 3% 19% 15% 27% Island 0 0 0 0 
Group II: F4 and F5 
FLEXPART simulation. Flight: F4. 12 h-simulation FLEXPART simulation. Flight: F5. 12 h-simulation 
Altitude 0–500 m 500–1500 m >1500 m Total Altitude 0–500 m 500–1500 m >1500 m Total 
Altitude release: 200 m Altitude release: 200 m 
Ocean 23% 15% 4% 43% Ocean 33% 28% 6% 67% 
Island 28% 21% 8% 57% Island 4% 14% 13% 33% 
Altitude release: 1000 m Altitude release: 1000 m 
Ocean 7% 21% 11% 39% Ocean 12% 27% 11% 50% 
Island 18% 33% 10% 61% Island 6% 31% 13% 50% 
Altitude release: 1500 m Altitude release: 1500 m 
Ocean 1% 20% 20% 61% Ocean 1% 15% 23% 41% 
Island 0 22% 17% 39% Island 5% 27% 24% 59%   

FLEXPART simulation. Flights: F3 and F6  
Table A2 
Same as Table A1 but for F3 and F6.  

F3 (Group I) and F6 
FLEXPART simulation. Flight: F3 
Altitude 0–500 m 500–1500 m > 1500 m Total 
Altitude release: 200 m 
Ocean 43% 38% 15% 96% 
Island 2% 1% 1% 4% 
Altitude release: 1000 m 
Ocean 19% 42% 27% 88% 
Island 2% 7% 4% 12% 
Altitude release: 1500 m 
Ocean 8% 41% 39% 88% 
Island 2% 8% 3% 13% 
FLEXPART simulation. Flight: F6 12h-simulation 
Altitude release: 1500 m 
Ocean 0.0% 35% 65% 100% 
Island 0.0% 0.0% 0.0% 0.0%  
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of la réunion. Atmos. Chem. Phys. 19, 10591–10618. https://doi.org/10.5194/acp- 
19-10591-2019. 

Eleftheriadis, K., Colbeck, I., Housiadas, C., Lazaridis, M., Mihalopoulos, N., 
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Vionnet, V., Wautelet, P., 2018. Overview of the meso-nh model version 5.4 and its 
applications. Geosci. Model Dev. (GMD) 11, 1929. https://doi.org/10.5194/gmd-11- 
1929-2018. 

Lafore, J.P., Stein, J., Asencio, N., Bougeault, P., Ducrocq, V., Duron, J., Fischer, C., 
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5.1 Contexte & objectifs

Nous avons évoqué, au Chapitre 2, l’intérêt que peut offrir une modélisation

simplifiée, mais physiquement réaliste, pour la compréhension du comporte-

ment de phémonènes spécifiques du système climatique. C’est au travers d’une

79
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telle modélisation que nous étudions les interactions aérosols-vapeur d’eau-

nuages-pluie. Pour cela, nous nous appuyons sur le modèle de O. Pujol et Jensen

2019, qui ont proposé un système d’équations pour décrire certaines caractéris-

tiques macroscopiques des interactions aérosols-nuages-pluie en s’inspirant de

la théorie de la compétition des espèces (utilisée en biologie par exemple) ; ce

modèle présente alors un comportement de type proie-prédateur.

5.1.1 Modèle de Pujol et Jensen 2019

O. Pujol et Jensen 2019 proposent le système d’équations différentielles

couplées du premier ordre suivant :
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(5.1)

Dans ce système, les populations (degrés de liberté) sont la teneur en eau

des nuages Lc (en gm−3), la teneur en eau de pluie Lr (en gm−3) et la concentra-

tion (en nombre) de gouttelettes nuageuses Nd (en cm−3). Ces populations sont

couplées entre elles (Éqs. 5.1), et dans cette configuration, N0 (en cm−3) est la

concentration de fond en aérosols : la quantité qui alimente le modèle (en rouge

dans le système 5.1).

La signification physique et les valeurs des différentes constantes impliquées,

à savoir l’ensemble {Ac, Ar , K, kr , kc}, sont résumées dans le Tableau 5.1. Les

échelles de temps de l’évolution des contenus en eau des nuages et de pluie sont

définies, respectivement, par τc = 1/Ac et τr = 1/|Ar |. Dans un premier temps, la

teneur en eau des nuages et le contenu en eau de pluie sont supposés évoluer

sur les échelles de temps τc = 50min et τr = 10min. On a ainsi τc ≥ τr car la

formation de précipitations est un processus rapide par rapport à l’évolution

du contenu en eau des nuages. Les valeurs des constantes cinétiques kc et kr
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sont choisies d’après Seifert et Beheng 2001. Enfin, la constante K représente la

probabilité qu’il y ait, dans un nuage, collision entre deux gouttes et est définie

selon l’étude de Long 1974. Ces constantes théoriques sont un bon point de

départ pour décrire mathématiquement les processus considérés. Cependant,

nous montrerons par la suite que les valeurs de ces constantes peuvent être

affinées et optimisées selon les conditions météorologiques étudiées.

Tableau 5.1 – Détails (processus physiques représentés, valeurs et unités SI) des
différentes constantes dans les Éqs. 5.1 (O. Pujol et Jensen 2019).

Cstes
ciné-
tiques

Signification physique Valeur et unité SI

Ac Constante positive (terme source ou puit)
qui donne l’échelle de temps (τc = 1/Ac ≃
50min) de l’évolution du contenu en eau du
nuage

0,02min−1

Ar Constante positive (terme source ou puit)
qui donne l’échelle de temps (τr = 1/ |Ar | ≃
10min) de l’évolution du contenu en eau de
pluie (processus de formation de précipita-
tions)

0,1min−1

kc Constante du noyau de l’eau nuageuse
(Seifert et Beheng 2001)

7,55× 1011 cm3g−2min−1

kr Constante du noyau de l’eau de pluie
(Seifert et Beheng 2001)

3,47× 105 cm3g−2min−1

K K = [kc/(20x⋆)](ν + 2)(ν + 4)(ν + 1)−2 où x⋆

est la masse des gouttes nuageuses séparant
les gouttelettes des gouttes de pluie, et ν = 2
est le paramètre de forme de la distribution
gamma (Long 1974)

3,41× 1017 cm3g−3min−1

Chaque terme des équations 5.1 représente, à chaque pas de temps : (i) les

sources/puits de Lc ou Lr pour les premiers termes notés 1 et 2 dans le système ;

(ii) l’auto-conversion et l’auto-collection pour le second terme et (iii) l’accretion
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pour le troisième et dernier terme. Ces différents termes, et en particulier l’auto-

conversion et l’accretion, ont été déterminés d’après Seifert et Beheng 2001

et Pruppacher et Klett 2010. L’ensemble du système d’équations n’est pas

rigoureusement équivalent à un modèle de compétition à trois espèces, mais il

s’en inspire. Le terme d’auto-conversion (2nd terme des équations de L̇c et L̇r), qui

modifient le système traditionnel prédateur-proie, dépendent du comportement

de Nd , lequel est déterminé par la troisième équation, à savoir celle de Ṅd .

Ce système d’équations a été testé avec différentes valeurs (théoriques) de

concentration de fond en aérosols (N0). Le modèle présente un comportement

oscillatoire réaliste du système aérosols-nuages-pluie (Fig. 5.1), en particulier

un délai entre la formation des nuages et l’apparition de la pluie de quelques

dizaines de minutes (≈ 20-30min), en accord avec ceux qui est géneéralement

observé (voir par exemple Yau et Rogers 1996 ; cf. Chapitre 1). Sur la Figure 5.1,

nous constatons que Nd et Lc augmentent initialement (le premier plus rapi-

dement que le second) jusqu’à ce que la pluie apparaisse. Peu de temps après,

le contenu en eau de pluie (Lr) et la concentration de gouttelettes (Nd) dimi-

nuent considérablement en un court intervalle de temps. Lc atteint ses valeurs

minimales et le contenu en eau de pluie (Lr) diminue jusqu’à zéro. Ce comporte-

ment oscillatoire se répète ensuite de manière périodique. Nous avons évalué

le système d’équations avec différentes conditions initiales et fonctions de N0

(constantes ou dépendantes du temps via un sinus, un signal carré, etc...) ; dans

certains cas, notamment lorsque la valeur de N0 introduite dans le système est

inférieure à la valeur initiale Nd(0), le système n’est pas suffisamment alimenté,

oscille puis s’amortit au cours du temps (exemples donnés Figs.3 et 4 dans l’étude

de O. Pujol et Jensen 2019).

Dans ce modèle, un nuage est considéré comme un système physique dé-

fini par les variables macroscopiques Lc, Lr et Nd dont les valeurs calculées

sont uniques, c’est-à-dire qu’elles concernent l’ensemble du nuage (il n’y a pas

de variation spatiale). Certaines propriétés macroscopiques des interactions

nuages-précipitations sont alors mises en évidence à l’aide de ces trois équations

relativement simples. Ainsi, le modèle semble reproduire, de façon réaliste, le

comportement du système nuage-pluie. Le lecteur est invité à lire les détails

du fonctionnement du modèle de O. Pujol et Jensen 2019, qui sert de base au
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Figure 5.1 – Évolutions de Lc, Lr et Nd avec les valeurs théoriques du Tableau 5.1
pour les constantes (Fig.2 ; O. Pujol et Jensen 2019).

modèle présenté ici.

5.1.2 Introduction de la vapeur d’eau dans le modèle

Dans le cycle de vie des nuages et des précipitations, non seulement les

aérosols (précisément les noyaux de condensation des nuages, CCN) sont im-

portants, mais la vapeur d’eau est également un élément clé (voir Chapitres 1

et 2). Sans vapeur d’eau, ou trop peu, pas de nuages, quelle que soit la quantité

d’aérosols. La vie des nuages (naissance, croissance, mort) est un jeu subtil entre

la vapeur d’eau et les aérosols. Ici, notre étude se déroule dans un contexte

océanique, dominé par les aérosols marins (voir Chapitre 3), des particules hy-

drophiles et hygroscopiques (leurs propriétés optiques varient en fonction de

l’humidité atmosphérique, par exemple). Ainsi, l’ajout de la vapeur d’eau dans le

modèle précédent permettrait de mieux analyser la formation des nuages, dans

le contexte choisi, ou dit autrement la sensibilité des relations entre les contenus

en aérosols marins et en humidité atmosphérique.

C’est pourquoi, le modèle de O. Pujol et Jensen 2019 a été généralisé en in-

troduisant explicitement la vapeur d’eau (Lv) au travers d’une quatrième variable

dans le système d’équations. L’ajout d’un paramètre supplémentaire ne modifie

que légèrement les équations initiales ; les changements sont mis en évidence

par les accolades dans les Éqs. 5.2 qui définissent le nouveau modèle. Comme

précedemment, Lc représente le contenu en eau du nuage, Lr le contenu en eau
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de pluie, Nd la concentration en nombre de gouttelettes du nuage et Lv la vapeur

d’eau qui est une donnée d’entrée du modèle au même titre que N0 (en rouge

dans les Éqs. 5.2).

























dLc
dt

= αAc (Lv −Lc)
︸   ︷︷   ︸

−KN−2d L4c − krLcLr

dLr
dt

= −ArLr +KN−2d L4c + krLcLr
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︸       ︷︷       ︸
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2
c − krLrNd

(5.2)

Dans ce système d’équations, les constantes cinétiques {Ar ,Ac, kc, kr ,K} sont,

dans un premier temps, définies comme précédemment (O. Pujol et Jensen

2019 et Table 5.1). Nous posons A′c = Ac/x
⋆ , où x⋆ = 2,6× 10−7g est la masse des

gouttes nuageuses séparant les gouttelettes des gouttes de pluie. Le paramètre α

est un nombre binaire qui vaut 0 ou 1 selon l’humidité relative RH . Sa variation

dans le temps dépend d’une valeur seuil d’humidité relative (selon la zone

d’étude) pour laquelle α prend la valeur 0 ou 1. Par exemple, si RH(t) ≥ 95%,

α = 1 sinon α = 0. Par conséquent, la formation de gouttelettes nuageuses dépend

directement de l’humidité relative. Ce système d’équations est alors fondé sur le

principe « RH-scheme »(cf Chapitre 2).

Dans ce nouveau jeu d’équations, les paramètres permettent de déterminer

trois autres grandeurs physiques :

— Lc,d = Lv − Lc s’identifie au contenu en eau nuageuse potentiellement

disponible, c’est-à-dire si la vapeur d’eau se condense (en gm−3) ;

— Na =N0 −Nd est la concentration de CCN dans le système en supposant

qu’une gouttelette formée correspond à un aérosol. Ainsi,Na est le nombre

d’aérosols capables de condenser la vapeur d’eau (en cm−3).

— Ll = Lr +Lc représente la quantité d’eau liquide dans le système (en gm−3)

Bien que nous utilisions le système d’équations 5.2 dans ce manuscrit, les

équations peuvent être récrites à partir des trois grandeurs Lc,d ,Ll et Na de la

manière suivante :
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dLc,d
dt
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dLv
dt
−αAcLc,d +K(N0 −Na)

−2(Lv −Lc,d)
4 + kr(Lv −Lc,d)(Ll +Lc,d −Lv)

dLl
dt
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(5.3)

En parallèle, nous avons utilisé les formules de Seinfeld et Pandis 1998

(Éqs. 5.4) afin d’évaluer l’albedo (Rc) et l’épaisseur optique des nuages (Cloud

Optical Thickness – COT). Ce dernier dépend du contenu en eau du nuage (Lc),

de son épaisseur (h) et de la concentration en aérosols (Nd). Selon la valeur du

COT et l’altitude à laquelle on se place, il est possible de déterminer la nature

d’un nuage (Fig. 5.2). Ces propriétés optiques sont présentées et analysées de

façon plus détaillée dans l’article de la Section 5.4.

COT = h

(

9πNdL
2
c

2ρ2w

)1/3

et Rc =
COT

COT +7,7
(5.4)

Figure 5.2 – Classification des types de nuages en fonction de leur altitude et de
la valeur de leur COT. Souce : NASA
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5.1.3 Contexte et ajustement des constantes

Données d’entrées pour trois cas d’étude

Ce modèle, défini par les équations 5.2, est testé dans trois situations météo-

rologiques différentes. Le modèle nécessite des données d’entrée, notamment la

concentration de fond en aérosol (N0 en cm−3), le contenu en vapeur d’eau (Lv
en gm−3) et l’humidité relative (RH en %) pour déterminer α. Nous alimentons

alors notre modèle avec des mesures in-situ pour les trois situations ci-dessous :

❶ À l’Observatoire du Maïdo, à une altitude de 2,2km au-dessus du niveau

de la mer (cf Chapitre 3) ;

❷ À Saint Denis de la Réunion, dont le contexte est décrit dans le Chapitre 3 ;

❸ Dans un contexte urbain/continental à Lille (France). Lille est située dans

la Région Hauts-de-France, qui est un territoire au relief peu marqué, doté

de zones fortement urbanisées, industrialisées mais aussi rurales. Elle est

au carrefour de masses d’air atmosphérique enrichies en éléments gazeux

et particulaires (naturels et anthropiques), provenant de régions parfois

très éloignées (Bovchaliuk et al. 2016 ; Chen et al. 2022 ; Laj et al. 2020 ;

Mortier et al. 2013). La station ATOLL (ATmospheric Observations in

liLLe) permet de suivre et d’étudier la composition aérosols-nuages-gaz,

et son évolution dans la troposphère de l’extrême Nord de la France.

Ces trois cas d’étude permettent d’évaluer les interactions aérosols-vapeur

d’eau-nuages-pluie dans des conditions pristines et dans une région urbaine

continentale où la contribution anthropique aux concentrations d’aérosols est,

au contraire, majoritaire.

Les données expérimentales associées à ces cas d’étude sont les mesures

in-situ de la campagne AEROMARINE à Saint Denis (Chapitre 4), celles de

l’Observatoire du Maïdo (Chapitre 3) et les mesures de la plateforme ATOLL à

Lille. Les données d’humidité proviennent de radiomètres micro-ondes (RPG-

HATPRO G5) et les concentrations en aérosols sont fournies par des compteurs

de particules TSI ou SMPS (instruments présentés dans l’article Sec. 5.4).

❶ Dans le cas de l’Observatoire du Maïdo :
Au Maïdo, les concentrations d’aérosols et les humidités (relative et absolue)

mesurées à 1 km au-dessus de l’instrument, ont été introduites dans notre
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Figure 5.3 – Évolution de Lc (en gm−3), RH (en %) et N0 (en cm−3) pour trois
situations différentes : A) Observatoire du Maïdo, du 6 au 9 février 2019 ; B)
Saint-Denis (île de la Réunion), lors de la campagne AEROMARINE, du 1er au 4
février 2019, et C) station ATOLL (Univ. Lille), du 10 au 14 octobre 2020. Les
zones bleues dans les sous-figures correspondent aux mesures de nuit.

modèle avec un pas de temps de ∆t = 1min (Fig. 5.3A). On constate que les

concentrations d’aérosols sont faibles pendant la nuit (N0 ≃ 1000cm−3), lorsque

l’Observatoire est situé dans la troposphère libre. Le jour, sous l’influence de la

couche limite marine, le N0 peut atteindre des valeurs jusqu’à 10000cm−3. Le

même comportement peut être observé pour l’humidité : la nuit, RH ≃ 40% et
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Lv ≃ 2gm−3 ; pendant la journée, l’humidité relative est nettement supérieure

à 40% et peut culminer à près de 90%. Le Maïdo offre ainsi des situations avec

des différences nocturnes/diurnes bien marquées caractérisées par des valeurs

relativement faibles (élevées) de N0, Lv et RH pendant la nuit (journée). Ceci

est lié à une importante interaction entre brises mer-terre, vents catabatiques et

une topographie complexe. Les masses d’air à l’Observatoire du Maïdo ont alors

des origines diverses (océaniques, issues de la végétation présente sur les pentes

du Maïdo ou des activités humaines locales). Les aérosols mesurés ont donc des

propriétés physico-chimiques variées et les paramètres thermodynamiques sont

assez variables.

❷ Dans le cas de Saint Denis (campagne AEROMARINE) :

La Figure 5.3B montre les évolutions de N0, Lv et RH à Saint Denis. On peut

voir que Lv varie entre 7gm−3 et 10gm−3, et RH entre 75% et 85%. Leur évolu-

tion est plutôt stable, sans variation significative en moyenne. De même, N0 est

compris entre 100cm−3 et 500cm−3. Ces valeurs sont bien inférieures à celles

mesurées à l’Observatoire du Maïdo. Ceci peut s’expliquer par le fait que les

concentrations en vol sont mesurées dans la troposphère libre lors de la cam-

pagne AEROMARINE et sont majoritairement d’origine marine (cf Chapitre 4),

alors qu’à l’Observatoire, les aérosols sont d’origines différentes.

❸ Dans le cas de Lille (station ATOLL) :

La Figure 5.3C montre un exemple de mesures de la station ATOLL. On peut ob-

server queN0 vaut 2× 104 cm−3 (en moyenne), avec un pic à environ 4× 104 cm−3,

ce qui est beaucoup plus élevé que dans l’océan Indien (conditions pristines).

De plus, la valeur de Lv à Lille (latitude moyenne) est globalement plus faible

(autour de 3gm−3) que dans la zone Tropicale de La Réunion.

Ces trois milieux sont donc intéressants pour un modèle de formation des

nuages, du fait des comportements différents qu’ils représentent en termes

d’humidité et de concentration en aérosols : séparation diurne/nocturne bien

marquée (cas du Maïdo), conditions relativement stables avec des valeurs de N0

faibles et des valeurs de Lv élevées (cas de Saint-Denis), et évolutions rapides de

N0 et Lv (contexte urbain lillois).
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Ajustement des constantes cinétiques pour chaque cas d’étude

Le modèle (Éqs. 5.2) utilise un ensemble de constantes cinétiques {K ; kr ; kc ;

Ac ; Ar} dont les valeurs, présentées dans le Tableau 5.1, permettent de former

des nuages avec des caractéristiques macroscopiques réalistes, comme l’ordre de

grandeur et l’évolution des contenus en eau des nuages et de pluie (Lc, Lr). Néan-

moins, afin d’améliorer les performances du modèle, ces constantes cinétiques

peuvent être adaptées à la région considérée. De cette façon, la meilleure combi-

naison de constantes cinétiques peut être obtenue pour reproduire l’évolution

des mesures in-situ. La méthode d’ajustement consiste à utiliser une technique de

minimisation par les moindres carrés. La procédure que nous avons développée

est la suivante :

1. pour chaque constante cinétique, on définit un intervalle de valeurs physi-

quement possibles (2eme et 3eme colonne du Tableau 5.2). Chaque intervalle

contient un nombre suffisant de valeurs (4eme colonne), l’une d’elles étant

la valeur « initiale » donnée dans le Tableau 5.1. À partir de là, nous défi-

nissons donc un grand nombre d’ensembles indépendants de constantes

cinétiques.

2. Nous effectuons ensuite N tirages aléatoires dans chaque intervalle. Cela

signifie que pour un tirage, nous avons un sextuplet (six valeurs) aléatoires.

Après N tirages, nous avons un ensemble de N sextuplets indépendants

de constantes cinétiques.

3. Chaque sextuplet est introduit dans le modèle qui fonctionne pendant un

certain temps (72h pour les simulations de la section suivante). Nous exé-

cutons le modèle N fois avec les mêmes conditions initiales, mais, chaque

fois, avec un ensemble différent de valeurs des constantes cinétiques.

4. Pour une exécution donnée, à chaque instant, nous comparons le contenu

en eau des nuages modélisé, L(mod)
c (t), avec le contenu en eau des nuages

mesuré, L(obs)c (t), et nous définissons le score suivant :

S(n) =
1
tf

tf∑

ti

[

L
(mod)
c (t)−L(obs)c (t)

]2
(5.5)
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Avec ti le temps initial de la simulation (ti = 0) et tf le temps final. L’Équa-

tion 5.5 ci-dessus définit une fonction de n qui est l’entier permettant d’identifier

un tirage au sort (1 ≤ n ≤N ) : elle donne le score S pour le tirage au sort numéro

n. Ainsi, avec N tirages, nous avons N valeurs de S(n).

5. Le numéro de tirage n pour lequel S est minimum est finalement repéré

et le sextuplet correspondant est choisi. On suppose que les six valeurs

qui le définissent constituent la meilleure combinaison des constantes

cinétiques pour la formation des nuages dans l’environnement donné

(maritime, continental, etc.) et la saison considérée.

Le Tableau 5.2 montre l’intervalle dans lequel chaque constante cinétique est

tirée au sort ainsi que la meilleure combinaison obtenue par notre méthode pour

chacun de nos cas d’étude (à l’Observatoire du Maïdo, à Saint Denis et à Lille).

Tableau 5.2 – Constantes cinétiques calculées par la méthode de minimisation
des moindres carrés (voir texte pour les détails) en utilisant les observations
dans trois cas d’étude.

Sites d’observation
Constantes
(unités SI)

Valeur
mini-
mum

Valeur
maxi-
mum

Nbre
de
va-
leurs

Observa-
-toire
du Maïdo
(La
Réunion)

Campagne
AEROMA-
RINE
(St Denis)

Lille
(station
ATOLL)

K
(cm3g−3min−1)

2,35× 1018 2,35× 1020 562 2,46× 1018 2,32× 1018 1,55× 1018

kr
(cm3g−2min−1)

1,47× 104 1,47× 106 147 1,3× 106 1,2× 106 1,3× 106

kc
(cm3g−2min−1)

7,55× 1010 7,55× 1012 562 6,4× 1012 6,0× 1012 4,0× 1012

Ac (min−1) 0,0167 0,167 10 0,024 0,0185 0,0185
Ar (min−1) 0,0167 0,167 10 0,083 0,0167 0,0167
A′c (min−1) 6,4× 104 6,4× 105 10 9,2× 104 7,1× 104 7,1× 104

L’intérêt d’ajuster les constantes cinétiques est celui-ci : ces constantes ont

une origine théorique à laquelle s’ajoutent des considérations empiriques. En
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général, les constantes cinétiques ne sont pas disponibles (du moins pas direc-

tement, ni même de manière relativement aisée) à partir des mesures. Le fait

que différentes constantes ajustées aient été obtenues dans différentes situations

météorologiques (voir Tableau 5.2) suggère que le système d’équations pourrait

être utilisé, non seulement commemodèle de formation de nuages dans des situa-

tions données, mais aussi comme outil pour déterminer des valeurs optimisées

pour les constantes cinétiques à partir d’observations dans un contexte déter-

miné. Ainsi, les constantes cinétiques, initialement théoriques, sont optimisées

et deviennent accessibles à partir d’observations grâce à cette méthode.

Pour évaluer le réalisme de ce modèle, les résultats sont comparés aux me-

sures d’un radiomètre et d’un radar dans la section suivante. Puis, afin d’étudier

l’organisation horizontale des champs de nuages, le modèle est transposé sur

une grille bidimensionelle au-dessus de l’océan Indien et au-dessus de la région

Hauts-de-France (centrée autour de Lille). Les résultats sont ensuite comparés

aux réanalyses ERA5 et à des observations par satellites.

5.2 Résultats

Pour commencer, nous prenons les conditions initiales suivantes pour tous

les cas d’études considérés : Lc(0) = Lr(0) = 10−4gm−3, et Nd(0) = 100cm−3. Les

petites valeurs de Lc(0) et Lr(0) sont choisies pour éviter d’éventuelles instabilités

numériques si on impose Lc(0) = Lr(0) = 0. Les constantes cinétiques pour chacun

de ces trois sites d’observations sont celles obtenues dans la section précédente

(Tableau 5.2). Le temps de simulation a été choisi à 72 h pour les simulations

suivantes (en 1D), qui fournissent Lc, Lr , Nd , Lc,d , Ll , Na, COT et Rc pour un

nuage unique. Dans ce manuscrit, nous nous concentrons sur l’analyse des

variables Lc, Lr et Nd .
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5.2.1 Pour un nuage individuel

À partir des mesures faites à l’Observatoire du Maïdo

Pour l’étude de cas à l’Observatoire du Maïdo, le Lv et N0 présentés dans la

section précédente ont été introduits dans le modèle pour une simulation entre le

6 février 2019 (00:00 UTC) et le 8 février 2019 (23:59 UTC). Un seuil d’humidité

relative de 70% a été choisi pour la détermination de α. La Figure 5.4a représente

l’évolution des Lv , Lc, Lr et Nd simulés. On constate que Nd évolue de manière

similaire à la concentration de fond des aérosols N0 avec des valeurs comprises,

globalement, entre 500 et 4000cm−3, sauf un pic à 12000cm−3. De plus, il

apparaît clairement tout au long de la simulation que la formation des nuages

(pics Lc) est directement liée à l’évolution de la vapeur d’eau Lv , autrement dit, les

nuages se forment lorsque l’humidité absolue est maximale ou en augmentation.

On observe également que la formation d’un nuage est suivie, après environ 10

ou 20min, par l’apparition de la pluie, qui est un comportement nuage-pluie

réaliste (cf Chapitre 1).

Le contenu en eau des nuages simulé Lc peut être comparé à celui issu de

mesures de réflectivité radar indépendantes, aux mêmes dates, par un radar

Doppler METEK MIRA-36 qui fut déployé à l’Observatoire du Maïdo de janvier

à mars 2019. L’accent a été mis sur les mesures effectuées verticalement, 1km

au-dessus de l’instrument, afin d’être cohérent avec les données radiométriques

(au Maïdo) introduites dans le modèle. Pour rendre la comparaison possible, les

réflectivités radar Z ont été converties en contenus en eau nuageuse au moyen de

la formule de Sauvageot 1992 (p. 121), Z = 6,8× 10−2L1.9c . Les gouttelettes nua-

geuses correspondent à des réflectivités radar inférieures à −15 dBZ (Sauvageot

et Omar 1987). La Figure 5.4b affiche le contenu en eau des nuages modélisé

et celui dérivé du radar. On constate que, globalement, le modèle reproduit

bien les ordres de grandeur de Lc. À noter, en particulier, les pics autour de

12:00 UTC (6 et 7 février) et ceux du 8 février. Cependant, il existe parfois des

délais relativement courts (au plus une heure) entre les prédictions du modèle

et les observations radar. Les différences peuvent s’expliquer par le fait que les

conditions climatiques au Maïdo sont complexes, notamment en raison de la

topographie. De plus, le seuil de réflectivité de −15 dBZ est une valeur moyenne
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Figure 5.4 – a) Évolutions de Lc, Lr et Nd et b) comparaison du Lcmodélisé et
du Lc dérivé des mesures radar pour une simulation de 72h avec les données de
l’Observatoire du Maïdo, entre le 6 et le 9 février 2019.

arbitraire. La transition entre ce qui est nuage et ce qui est bruine (ou pluie

légère) est plutôt floue autour de cette réflectivité. Ce qui est sûr, c’est que la

réflectivité des gouttelettes de nuages est très faible (et négative). Les résultats

obtenus à partir des trois équations qui définissent le modèle fournissent donc

une estimation relativement raisonnable et réaliste de la création/dissipation

des nuages.

À partir des mesures de la campagne AEROMARINE (Saint Denis)

La Figure 5.5a présente les résultats d’une simulation entre le 1er février

2019 (00:00 UTC) et le 3 février 2019 (23:59 UTC) à Saint Denis de la Réunion.

Pour ce cas d’étude représentatif d’un contexte océanique pristin, les mesures de

Lv et N0 présentées dans la section précédente (Fig.5.3B) ont été implémentées
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dans le modèle et un seuil d’humidité relative de 80% a été choisi pour la valeur

de α.

Sur cette figure, nous pouvons observer que l’augmentation de Lc est conco-

mitante à une diminution de Nd , c’est-à-dire que les grosses gouttelettes sont

nombreuses. Ce n’était pas aussi évident pour l’étude de cas ci-dessus (Maïdo).

La raison peut être que, dans le cas de la campagne AEROMARINE, les valeurs

de Nd , comme celles de N0, sont relativement petites (environnement pristin),

de sorte que la moindre variation est plus aisément visible. De plus, chaque

augmentation de Lc est suivie de l’activation de la pluie (augmentations de Lr)

environ 10min plus tard. Nous déduisons également des propriétés optiques

des nuages simulés (COT et Rc) que, lors de cette simulation, nous sommes en

présence de nuages marins de basse altitude de type stratus, ce qui est cohérent

avec le type de nuages habituellement présents dans cette région (voir article).

Figure 5.5 – a) Évolutions de Lc, Lr et Nd et b) comparaison du Lcmodélisé
et du Lc dérivé des mesures radiométriques avec les données de la campagne
AEROMARINE, du 1er au 4 février 2019.

La teneur en eau des nuages modélisée est maintenant comparée à la teneur

en eau des nuages déterminée à partir des mesures radiométriques (Fig. 5.5b).

On observe que le comportement général de formation des nuages est bien

représenté par notre système de trois équations. En effet, en mettant de côté
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quatre pics nuageux lors de cette simulation de 72h, le modèle reproduit correc-

tement l’apparition et la dissipation des nuages, même si certains retards d’au

plus une heure ne sont pas rares. En outre, les ordres de grandeur du contenu

en eau nuageuse modélisé sont cohérents avec ceux fournis par le radiomètre.

Il faut rappeler que le radiomètre micro-ondes ne mesure pas directement le

contenu en eau des nuages, mais le dérive d’un algorithme interne utilisant

l’hypothèse d’adiabaticité pour la formation des nuages. Une autre explication

des différences observées peut être que les données d’entrée (Lv et N0) ne sont

pas colocalisées. Au cours de la campagne AEROMARINE, le radiomètre était

déployé à Saint Denis (Nord de l’île) tandis que les concentrations d’aérosols ont

été mesurées lors de vols ULM à l’Ouest de l’île. Cependant, l’accord global entre

notre modèle et les sorties de radiomètre n’est pas si mauvais, ce qui suggère une

certaine cohérence des résultats présentés ici.

À partir des mesures de la station ATOLL (Lille)

En ce qui concerne le contexte urbain, nous analysons les résultats d’une

simulation entre le 10 octobre 2020 (00:00 UTC) et le 12 octobre 2020 (23:59

UTC) en utilisant les mesures (Lv ,N0) de la station ATOLL et un seuil d’humidité

relative de 80% pour α.

La figure 5.6a affiche les sorties du modèle (c’est-à-dire les évolutions de Lc,

Lv , Lr et Nd). Nous pouvons voir apparaître des nuages (premier pic Lc) environ

12h après le début de la simulation, lorsque la teneur en vapeur d’eau Lv est

suffisamment élevée (Lv ≥ 2,5gm−3). Ici aussi, les équations étant fondées sur

l’approche de la compétition des espèces, la formation des nuages conduit à

la formation de pluie avec un retard de l’ordre de 15min, qui est une valeur

typique pour le déclenchement de la pluie (Yau et Rogers 1996). La pluie est

alors suivie d’une dissipation nuageuse. Nous pouvons également voir que la

quantité de pluie dépend de la quantité d’humidité absolue, c’est-à-dire que plus

Lv est grand, plus Lr est grand.

En comparant le Lc modélisé avec le Lc dérivé du radiomètre (Fig.5.6b), un

bon accord entre le modèle et les mesures in-situ est observé en termes de

présence/absence de nuages. De plus, lorsqu’il y a un nuage, le modèle donne
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Figure 5.6 – a) Évolutions de Lc, Lr et Nd et b) comparaison du Lcmodélisé et du
Lc dérivé des mesures radiométriques avec les données de la station ATOLL, du
10 au 13 octobre 2020.

des ordres de grandeur similaires à ceux du radiomètre. Cependant, de manière

générale, le modèle sous-estime les valeurs de contenu en eau des nuages. Un

biais dans le modèle ne peut bien sûr pas être exclu, mais, comme déjà mentionné,

une explication possible est également la façon dont le radiomètre calcule le

contenu en eau des nuages (voir ci-dessus).

Pour chaque simulation présentée dans cette section, le modèle montre des

résultats cohérents et réalistes, et ce, avec un temps de calcul très court (tcalcul ≤

10s pour une simulation de 72h sur un ordinateur portable). En particulier,

nous constatons que notre modèle est le plus proche possible des mesures in-situ

en contexte continental à Lille, c’est-à-dire avec des concentrations d’aérosols

plus élevées.

5.2.2 Pour un champ de nuages sur une grille 2D

Les résultats précédents étant prometteurs, nous adaptons notre système

d’équations (Éqs. 5.2) sur une grille bidimensionnelle (2D) horizontale. Nous
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étudions des simulations sur sept jours, dans deux cas d’étude concrets : (1)

dans un contexte océanique pristin au-dessus de l’océan Indien (autour de La

Réunion), dans une grille [20°S-21°S ; 54°E-55°E], du 9 au 15 février 2019 ; (2)

dans un contexte continental, au-dessus de la région Hauts-de-France, pour une

grille [49,5°N-51,5°N; 2°E-4°E] centrée autour de Lille, du 1er au 7 octobre 2020.

Les constantes cinétiques ajustées à chacune de ces régions (voir section 2.3 de

l’article) ont été utilisées pour ces simulations. Afin de s’assurer de la cohérence

des résultats obtenus par notre modèle, des comparaisons ont été faites avec

les réanalyses ERA5 (5ème génération du European Centre for Medium-Range

Weather Forecasts - ECMWF - réanalyse pour le climat et la météorologie à

l’échelle mondiale) ainsi que des observations par satellites.

Les réanalyses ERA5 combinent des sorties de modèles et des observations

dans un ensemble de données globalement complet et cohérent (« IFS Docu-

mentation CY47R1 - Part IV : Physical Processes » 2020). En particulier, ERA5

fournit des estimations horaires, à l’échelle du globe, des humidités absolue et

relative, ainsi que du contenu en eau nuageuse, à différents niveaux de pression.

Nous avons choisi le niveau 900 hPa, c’est-à-dire une altitude d’environ 1km,

où les données ont été reportées sur une grille régulière latitude-longitude de

0,25°.

Dans les réanalayses ERA5, les processus nuageux et de précipitation à

grande échelle sont décrits par des équations pronostiques 1 complexes pour

l’eau liquide des nuages, la glace des nuages, la pluie, la neige et la fraction

nuageuse. En particulier, le contenu en eau liquide des nuages est déterminé

en prenant en compte des processus tels que la condensation, l’évaporation,

l’auto-conversion et la collection (Forbes et Tompkins 2011 ; RM Forbes et al.

2012).

Comparer la prédiction de notre modèle avec les réanalyses ERA5 nécessite

de supposer que chaque pixel de 0,25° de la grille est décrit par les Éqs. 5.2. En

d’autres termes, pour chaque pixel, nous simulons une évolution de Lc par les

Éqs. 5.2, en gardant à l’esprit que le système décrit le comportement d’un nuage

1. Équation qui prédit la valeur des variables pour un certain temps dans le futur à partir
des valeurs aux moments actuels ou précédents. Par exemple, l’équation de Navier-Stokes est
une équation pronostique qui prédit la distribution future des vitesses dans un fluide à partir du
champs de pression



98 CHAPITRE 5. Modèle de type proie-prédateur

unique. Il n’y a donc pas de couplage entre les pixels. Le modèle présenté dans

ce travail est donc adapté à un maillage 2D, de 0,25° par 0,25°, dans ce sens.

Comme pour les simulations en une dimension, le modèle fournit les évolutions

de Lc, Lv , Lr , Nd , Lc,d , Ll , Na, COT et Rc. Nous nous concentrons ici sur les

contenus en eau des nuages (Lc) afin d’étudier l’organisation spatiale du champ

nuageux.

En région océanique pristine (océan Indien)

Nous nous intéressons maintenant à la simulation de sept jours au-dessus

de l’océan Indien, sur une grille [20°S-21°S ; 54°E-55°E] autour de l’île de La

Réunion. Les évolutions des contenus en eau des nuages obtenus à chaque heure

de la simulation par le biais de notre modèle et par le biais des réanalyses ERA5

sont présentées sur les figures A.1 à A.7 de l’Annexe A.

Ces figures montrent que les apparitions/disparitions des nuages sont simi-

laires pour les sorties de notre modèle et celles des réanalyses ERA5. En d’autres

termes, l’organisation spatiale et l’évolution des nuages simulés semblent simi-

laires pour les deux modèles. Les contenus en eau des nuages obtenus par nos

trois équations sont, de plus, du même ordre de grandeur que ceux d’ERA5

(entre 0 et 0,2gm−3). Ainsi, au cours de ces sept jours, dans ce contexte pristin,

notre modèle simplifié montre un comportement très proche des réanalyses

d’ERA5.

Afin de quantifier cela, nous calculons les moyennes des contenus en eau

nuageuse (Lc) sur les sept jours de simulation de notre modèle (Fig. 5.7b) et des

réanalyses ERA5 (Fig. 5.7a). Ces moyennes fournissent des ordres de grandeur

similaires du contenu en eau nuageuse. Nous analysons également la différence

absolue de ces moyennes (Fig. 5.7c). Nous constatons que la différence entre les

deux modèles ne dépasse pas ± 0,025gm−3 et qu’elle est maximale à l’Ouest de

l’île de La Réunion. En effet, une surestimation de Lc par notre modèle est visible

là où la campagne de mesures AEROMARINE a eu lieu, et en particulier dans la

zone où les concentrations d’aérosols ont été mesurées. Comme ces dernières ont

eu lieu dans la troposphère libre, et non depuis la surface, elles peuvent être sous-

estimées et donc peu représentatives des concentrations de fond des aérosols
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marins autour de La Réunion. La densité de probabilité des valeurs de différence

est présentée Figure 5.7d ; elle culmine à 60% pour une différence entre 0,006 et

0,008gm−3. Notons que les différences les plus importantes (valeurs comprises

entre 0,01 et 0,02gm−3) sont, dans ce cas, très peu représentées.

Figure 5.7 – Pour une simulation de sept jours du 9 au 15 février 2019 : a)
contenu en eau des nuages moyen obtenu par les réanalyses ERA5 ; b) obtenu par
notre modèle ; c) différences des moyennes Lc,ERA5-Lc,modele et d) pourcentage
des valeurs obtenues pour cette différence.

Nous comparons ensuite nos résultats avec des observations de MODIS sur le

satellite Aqua. Nous avons alors analysé les mesures de contenus en eau intégrés
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(LWP – Liquid Water Path) obtenus lors des passages de MODIS/Aqua au-dessus

de la région d’étude. Afin de convertir les LWP en Lc, nous supposons une valeur

minimale et maximale de la hauteur des nuages (hmin = 500m et hmax = 2500m;

valeurs obtenues à partir des mesures du radar situé à l’Observatoire du Maïdo).

Nous comparons alors les contenus en eau des nuages (Lc) modélisés (par notre

modèle et par ERA5) avec des estimations (minimale et maximale) du Lc ob-

servé par MODIS/Aqua. Les figures de l’Annexe B montrent les contenus en

eau des nuages issus de MODIS/Aqua (pour les deux valeurs de h considérées),

issus de notre système d’équations et issus des réanalyses ERA5. Nous pouvons

ainsi observer sur ces figures que notre système d’équations et les réanalyses

ERA5 fournissent des contenus en eau du même ordre de grandeur pour chaque

passage et que, parfois, notre modèle semble mieux reproduire la couverture

nuageuse au dessus de l’île (Figs. B.1 et B.3). En effet, ERA5 étant fondé sur

des données globales, la topographie de l’île de La Réunion, et donc les nuages

associés, sont moins bien représentés que par notre système d’équations. Cette

annexe présente également les contenus en eau des nuages moyennés sur les

quatre quarts Nord-Ouest, Nord-Est, Sud-Ouest, et Sud-Est de la grille, pour

chaque passage du satellite. Cette comparaison entre observations et modélisa-

tions nous montrent que les modèles (proie-prédateur et ERA5) fournissent les

différences les plus faibles pour la plus grande valeur de hauteur des nuages

(hmax = 2500m). La différence la plus importante est d’environ 0,18gm−3. Nous

pouvons également déduire de chacun des passages du satellite que les deux

modèles montrent des différences similaires avec les contenus en eau nuageuse

déterminés à partir des observations. Notre modèle semble donc, pour chaque

passage, approcher (voire égaler) les réanalyses d’ERA5.

Dans ce cas, six passages du satellite au-dessus de la zone sont considérés. Le

comportement moyen des contenus en eau des nuages (pour hmin et hmax) par

quart est soustrait aux moyennes des contenus en eau des nuages simulés (par

notre modèle et par ERA5). Ces différences absolues par quarts sont représentées

sur la Figure 5.8. Comme pour les figures de l’Annexe B, qui présentent ces

différences au cas par cas, nous pouvons observer que les modèles (Éqs. 5.2 et

ERA5) s’approchent au mieux des observations satellites pour la plus grande

valeur de hauteur des nuages. Nous pouvons également voir que, en moyenne,
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notre modèle et les réanalyses ERA5 montrent des différences similaires avec les

observations satellites (au plus 0,0885gm−3). Les écarts de notre modèle avec les

observations sont parfois même légèrement inférieures à ceux d’ERA5. Notons

également que le quart Sud-Ouest montre les différences les plus importantes,

pour chacunes des valeurs de h et pour les deux modèles. Ainsi, dans l’océan In-

dien et pour ces six passages de MODIS/Aqua, notre modèle semble s’approcher

(au moins aussi bien) des observations que les réanalyses ERA5.

Figure 5.8 – Différence absolue de Lc : a) MODIS/Aqua (h = 2500m) - Modèle ;
b) MODIS/Aqua (h = 2500m) - ERA5; c) MODIS/Aqua (h = 500m) - Modèle et
d) MODIS/Aqua (h = 500m) - ERA5, au-dessus de l’océan Indien, du 9 au 15
février 2019.

Enfin, pour ces six passages du satellite au cours de ces sept jours de simula-

tion, nous analysons le rapport Lc,MODIS/Aqua−Lc,ERA5 / Lc,MODIS/Aqua−Lc,Modele

pour hmin et hmax (Fig. 5.9). Nous constatons alors que les réanalyses ERA5 et
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Figure 5.9 – Rapports des différences Lc,MODIS/Aqua-Lc,Modele et Lc,MODIS/Aqua-
Lc,ERA5 pour chaque quart de la grille pour la simulation dans l’océan Indien du
9 au 15 février 2019.

notre modèle montrent des différences très similaires avec les observations de

MODIS/Aqua. En effet, les rapports calculés sont, pour la majorité, très proches

de la droite 1 : 1. Nous pouvons en déduire que notre système à trois équations

relativement simples montre des résultats similaires, ou du moins comparables,

aux réanalyses ERA5.

Comme indiqué précédemment, la zone à l’Ouest de l’île de La Réunion est

la région présentant les différences les plus importantes entre notre système

d’équations et les réanalyses ERA5. Pour le cas de La Réunion, les observations sa-

tellites de seviri/msg étaient exploitables. La Figure 5.10 affiche quelques images

satellites seviri/msg correspondant à la zone considérée. Des jours représentatifs

ont été choisis, ce qui permet d’expliquer notamment les écarts de Lc à l’Ouest

de La Réunion. Nous constatons en effet que notre modèle est plus proche des

observations satellitaires que la réanalyse ERA5 qui ne « voit » pas les nuages
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à l’Ouest de l’île. De plus, notre modèle semble prédire plus d’occurrences de

nuages que ERA5, en accord avec ce qu’indiquent les observations satellites.

Pour les autres jours qui couvrent cette simulation, notre modèle, ERA5 et les

images satellites concordent.

Figure 5.10 – Contenus en eau des nuages issus des réanalyses ERA5 (1ere

ligne), issus du modèle (2eme ligne) et observations du satellite géostationnaire
MSG/SEVIRI +41.5° le 9 février 2019 à 7:00 et 11:00 UTC (premières colonnes)
et le 10 février 2019 à 12:00 et 13:00 UTC (dernières colonnes).

Pour résumer, l’adaptation de notre modèle sur une grille horizontale 2D

dans l’océan Indien montre des résultats comparables aux réanalyses fournies

d’ERA5. Nous souhaitons maintenant évaluer les capacités de nos équations dans

un environnement plus riche en aérosols, dans un contexte urbain et continental

(région Hauts-de-France).
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En région continentale urbaine (région Hauts-de-France)

Nous nous concentrons maintenant sur une simulation de sept jours, entre le

1er et le 7 octobre 2020, au-dessus de la région Hauts-de-France, sur une grille

[49,5°N-51,5°N; 2°E-4°E], centrée autour de la ville de Lille.

Nous obtenons alors l’évolution horaire du contenu en eau des nuages (Lc)

simulé par notre modèle et par les réanalyses ERA5 présenté dans l’Annexe C.

Nous pouvons observer sur ces figures que notre modèle et les réanalyses ERA5

montrent des résultats similaires en termes d’évolution, d’organisation spatiale

et d’ordres de grandeur de Lc, de la même façon que précédemment. À noter

que, dans ce contexte urbain, les valeurs de Lc obtenues sont plus importantes et

varient entre 0 et 1gm−3 au cours de la simulation.

La même méthodologie que précédemment est appliquée dans le cas présent.

Ainsi, la Figure 5.11 affiche la moyenne de Lc sur l’ensemble de la simulation

(sur les sept jours) fournies par les réanalyses ERA5 (a) et calculée par notre

modèle (b) ; la différence moyenne est affichée sur le panneau (c). On voit que

les champs de nuages modélisés (par les Éqs 5.2 et ERA5) se comportent de

manière cohérente puisque les deux modèles donnent, en moyenne, un contenu

en eau nuageuse inférieur à 0,06gm−3 et une répartition spatiale des nuages

similaire autour de Lille. Il y a plus de nuages au Sud-Ouest et au Sud de Lille

qu’au Nord et au Nord-Est. La différence entre les deux champs moyens de Lc
est particulièrement intéressante : elle ne dépasse jamais 0,02gm−3 et, dans une

grande partie de la zone considérée, cette différence est même proche de zéro.

La densité de probabilité de la différence est affichée sur la Figure 5.11d ; cela

montre que les écarts entre ERA5 et notre modèle sont inférieurs à 0,01gm−3

avec un pic à 30% en dessous de 0,002gm−3 et un autre à environ 0,007gm−3.

La comparaison avec les produits du satellite MODIS/Aqua sur les sept jours

considérés est également intéressante. Les figures de l’Annexe D présentent

les contenus en eau des nuages issus de MODIS/Aqua (pour les deux valeurs

de h considérées), issus de notre système d’équations et issus des réanalyses

ERA5. Nous pouvons observer sur ces figures que notre système d’équations

et les réanalyses ERA5 fournissent des contenus en eau quasi identiques pour

chaque passage du satellite. Cette annexe présente également les contenus en
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Figure 5.11 – Pour une simulation de sept jours du 1er au 7 octobre 2020 : a)
contenu en eau nuageuse moyen obtenu par les réanalyses ERA5; b) obtenu
par notre modèle ; c) différences des moyennes Lc,ERA5-Lc,modele et d) densité de
probabilités des valeurs obtenues pour cette différence.

eau nuageuse moyennés sur les quatre quarts Nord-Ouest, Nord-Est, Sud-Ouest,

et Sud-Est de la grille, pour chaque passage du satellite. Ces différences entre

observations et modélisations montrent que les modèles (proie-prédateur et

ERA5) fournissent les différences les plus faibles pour la plus grande valeur de

hauteur des nuages (hmax = 2500m), comme pour le cas d’étude précédent.

La figure 5.12 affiche la différence moyenne (sur les sept jours) du contenu

en eau nuageuse, entre les observations MODIS/Aqua et le modèle d’une part et,
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Figure 5.12 – Différence absolue de Lc : a) MODIS/Aqua (h = 2500m) - Modèle ;
b) MODIS/Aqua (h = 2500m) - ERA5; c) MODIS/Aqua (h = 500m) - Modèle et
d) MODIS/Aqua (h = 500m) - ERA5, au-dessus de la région Hauts-de-France,
du 1er au 7 octobre 2020.

entre MODIS/Aqua et ERA5 d’autre part, en supposant deux profondeurs de

nuages, et en distinguant quatre quadrants (Nord-Est, Nord-Ouest, Sud-Ouest et

Sud-Est). On peut voir, en particulier, que les différences entre Aqua et le modèle

sont presque les mêmes que les différences entre Aqua et ERA5, ce qui signifie

que le modèle (Éqs. 5.2) se comporte aussi bien que ERA5. Ceci est corroboré

par les diagrammes de dispersion sur la Figure 5.13 obtenus en considérant les

différences chaque jour.

Enfin, nous constatons que notre modèle est le plus proche possible des ob-

servations satellites en contexte continental à Lille, c’est-à-dire avec des concen-

trations d’aérosols plus élevées, puisque les différences de Lc avec MODIS/Aqua

sont beaucoup plus petites à la fois pour le modèle et pour les réanalyses ERA5.
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Figure 5.13 – Rapports des différences Lc,MODIS/Aqua-Lc,Modele et Lc,MODIS/Aqua-
Lc,ERA5 pour chaque quart de la grille pour la simulation au-dessus de la région
Hauts-de-France, du 1 au 7 octobre 2020.

Encore une fois, ces différences sont presque les mêmes, ce qui signifie que le

modèle est, en ce sens, équivalent à ERA5.

5.3 Conclusions

Dans ce chapitre, nous avons proposé un modèle non linéaire capable de

décrire la physique d’un système vapeur d’eau-aérosols-nuages-pluie. Le modèle

s’inspire des modèles de dynamique de compétition entre espèces. Il consiste en

un ensemble de trois équations différentielles couplées non linéaires qui généra-

lise le modèle précédent de O. Pujol et Jensen 2019 en considérant explicitement

la vapeur d’eau comme une variable indépendante du système. L’efficacité du

système d’équations proposé pour saisir l’importante macrophysique du com-
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portement des nuages a été testée pour trois cas concrets (1) à l’Observatoire du

Maïdo (île de La Réunion), (2) à Saint-Denis (île de La Réunion) et (3) dans un

contexte urbain à Lille (Hauts-de-France).

Les constantes cinétiques du jeu d’équations ont été optimisées, pour les

trois situations qui viennent d’être évoquées, en combinant une approche de

Monte Carlo et une minimisation par les moindres carrés. La méthode que nous

avons choisie pour cela offre la possibilité d’utiliser le modèle pour déterminer

des constantes cinétiques qui, autrement, ne sont disponibles qu’à partir de

considérations théoriques ou d’ajustements empiriques ad hoc. Ainsi, notre

système d’équations (Éqs. 5.2) utilise une approche originale pour optimiser

des constantes cinétiques et les rendre accessibles à partir d’observations in-situ

dans des situations météorologiques précises.

Par rapport aux observations réelles (mesures radar et radiométriques), les ré-

sultats obtenus (en 1D) montrent que le modèle reproduit bien le comportement

à macro-échelle des nuages : occurrences nuageuses (formation/dissipation),

ordres de grandeur du contenu en eau nuageuse, et les liens nuages/pluie sont

bien captés par notre modèle. Une explication possible des écarts qui peuvent

exister entre le modèle et les observations (par exemple, de courts délais dans

l’apparition des nuages, de petites différences dans les valeurs Lc) est que les

instruments qui fournissent les données d’entrée ne sont pas toujours colocalisés

dans l’espace et le temps (par exemple : cas de la campagne AEROMARINE).

Notre modèle a l’avantage d’avoir un temps de calcul relativement court

(inférieur à 10 s pour une simulation de 72 h). Ceci nous a permis de l’utiliser

sur une échelle spatiale plus grande, précisément au sein d’une grille horizontale

bidimensionnelle (2D) pour laquelle le comportement de chaque pixel est décrit

par le système d’équations Eq. 5.2. Chaque pixel est indépendant des autres.

Nous avons comparé les résultats avec les réanalyses ERA5 dans deux situations :

un contexte continental au-dessus de la Région Hauts-de-France d’une part, et

dans le Sud-Ouest de l’océan Indien (autour de La Réunion) d’autre part. Des

simulations sur sept jours ont été réalisées pour ces deux cas. Une fois encore,

notre modèle montre des résultats prometteurs pour l’organisation horizontale

des champs de nuages, puisque le système de trois équations fournit des résultats

proches de ceux obtenus par les réanalyses d’ERA5.



5.4. Mascaut et al. (2023) 109

Les comparaisons avec les observations satellites, lorsqu’elles sont exploi-

tables, notamment avec les produits MODIS/Aqua, montrent que le modèle

se comporte aussi bien qu’ERA5 pour les nuages chauds puisque les deux pré-

sentent des différences similaires avec Aqua en termes de contenu en eau nua-

geuse. De plus, à partir des comparaisons qualitatives avec les observations

géostationnaires de SEVIRI/MSG sur le Sud de l’océan Indien, autour de La

Réunion, on s’aperçoit que, parfois, les prédictions du modèle sont meilleures

que celles d’ERA5 dans le sens où ce dernier semble ne pas voir des pixels nua-

geux sur l’île. Notre modèle semble donc présenter des résultats raisonnables et

physiquement réalistes en termes de comportement des nuages, comparables

à d’autres modèles. La résolution spatio-temporelle de notre modèle est bien

entendu adaptable en fonction des besoins de l’utilisateur ; il peut être utilisé

dans n’importe quelle région et à l’altitude souhaitée à condition que les données

d’humidité atmosphérique et de concentrations d’aérosols soient disponibles.

5.4 Mascaut et al. (2023)

Ce modèle simplifié mais réaliste en ce qui concerne la description du com-

portement des interactions aérosols-vapeur d’eau-nuages-pluie a fait l’objet d’un

article dans la revue Atmospheric Research en 2023 (accepté quelques jours après

la soutenance). Comme indiqué précédemment, ce modèle a été adapté sur une

grille 2D (horizontale) dans le sens où chaque pixel de la grille considérée est

décrit par les équations du modèle. Autrement dit, pour p pixels, il y a p systèmes

d’équations lancés de façon indépendante ; ce qui implique qu’il n’y a pas de

couplage entre les pixels.

Différentes approches peuvent être envisagées pour pallier à ce problème,

mais elles peuvent être classées en deux catégories : (1) celles d’essence détermi-

niste, qui consisteraient, par exemple, à considérer N ensembles d’équations (un

par pixel) et à ajouter un terme de couplage entre eux qui pourrait dépendre du

vent ; (2) celles de nature stochastique (ou statistique), qui pourraient s’inspirer

par exemple du modèle d’Ising 2D utilisé en magnétisme. Cette dernière piste

est étudiée et présentée dans le prochain chapitre (Chapitre 6).
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5.4.1 Commentaire critique sur le modèle proposé

Le modèle présenté dans cette thèse est, au risque de se répéter, un modèle

de compétition d’espèces. Précisément, l’hypothèse est faite qu’un nuage (li-

quide) est un système défini par trois populations (ou espèces) en interaction :

Lc, Lr et Nd (voir plus haut et dans Mascaut, Pujol, Brioude et al. 2023 pour

la signification de ces trois degrés de liberté). Les interactions ont un carac-

tère compétitif, c’est-à-dire qu’une population évolue au détriment ou au profit

d’une autre (ou des deux autres). Par exemple, on sait que les gouttes de pluie

se forment essentiellement par collision et coalescence de deux gouttelettes

nuageuses suffisamment grosses. Aussi est-il naturel de dire que la pluie est un

prédateur pour des gouttelettes. Les interactions de ce type peuvent s’écrirent

de la forme ±KXαY β où X et Y sont des populations (Lc, Lr ou Nd), α et β des

puissances réelles et K une constante cinétique qui quantifie la vitesse avec la-

quelle s’entretient la relation proie-prédateur (plus K est grand, plus une espèce,

la proie, est consommée au profit de l’autre, le prédateur). Notons que la forme

de ces interactions n’est, en elle-même, pas surprenante : on comprend aisément

que, dans une relation de type proie-prédateur, l’évolution d’une population

prédatrice soit d’autant plus importante que la population proie apparaisse en

grande quantité. Cela permet de comprendre les produits polynomiaux de la

forme XαY β . On peut voir ces interactions sous un autre angle. Supposons que

la population Z évolue selon dZ/dt = ±KXαY β ; on peut dès lors considérer la

réaction suivante

αX + βX⇋ Z

Les puissances α et β apparaissent comme des facteurs stœchiométriques, X et

Y des réactifs et Z un produit. On a bien une diminution de X et Y (proies) au

profit de Z (prédateur). La constante K est la constante nette de la collision, ou de

la réaction, qui en quantifie la cinétique. Le lecteur trouvera dans ce chapitre et

Mascaut, Pujol, Brioude et al. 2023 les interactions considérées par le modèle.

Il est clair qu’une telle approche n’est pas commune ; elle a même de quoi sur-

prendre au premier abord tant elle diffère des modèles « habituels »de formation

des nuages comme WRF, RAMS, Méso-NH, pour ne citer que ces trois là. Ces

derniers essayent de résoudre simultanément diverses équations (loi de Newton,
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conservation de la masse, bilan énergétique) de façon plus ou moins approchée

et à différentes résolutions spatiotemporelles. Il n’est nullement question dans

ces modèles d’une approche de type population et encore moins de compétition

d’espèces. On peut donc comprendre que le modèle présenté ici suscite certaines

interrogations teintées de perplexité. Mais un tel sentiment devrait vite s’éva-

nouir si l’on songe quelques instants à la banalité d’une telle approche. Bien

qu’originale en physique des nuages, l’analyse d’un système physique en termes

de populations est fréquente en physique. Citons deux exemples bien établis.

Le premier est celui des systèmes chimiques complexes caractérisés par un

ensemble de réactions chimiques couplées. C’est le cas des oscillateurs chimiques

comme les réactions autocatalytiques ou d’un être vivant, par exemple, pour le-

quel certaines fonctions s’effectuent par des mécanismes réactionnels complexes.

Dans ses ouvrages, Prigogine utilise une approche de type compétition d’espèces

(ici chimiques), complètement analogue à celle qui vient d’être présentée pour

un nuage liquide, afin de comprendre avec fructuosité le comportement de sys-

tèmes chimiques et biologiques – pour les détails, on se reportera à Prigogine

1996, Chap.8 et Glansdorff et Prigogine 1971, Chap.15.

Le second exemple est celui de l’analyse des processus d’interaction lumière-

atome par Einstein (Einstein 1917). Considérant une population de N atomes,

certains dans l’état fondamental et d’autres dans un état excité, Einstein introduit

des constantes cinétiques, appelées depuis coefficients d’Einstein, pour caracté-

riser les trois processus d’interaction (absorption et émission induites, émission

spontanée). Les équations qu’il écrit sont typiques d’une compétition d’espèces,

ici entre la population des atomes excités et celle des atomes dans leur niveau

fondamental. Le traitement de la radioactivité, précisément des populations

nucléaires, suit la même approche fructueuse sans qu’il soit nécessaire d’utiliser

la physique quantique. Il n’y a donc pas lieu d’être surpris outre mesure face à

la perspective d’une compétition de populations dans le système (relativement)

complexe qu’est un nuage d’eau liquide. Fréquente et naturelle (à l’analyse), une

telle approche est destinée à comprendre certains traits macroscopiques de la

physique de tels nuages, sans qu’il soit nécessaire d’analyser en détail tous les

mécanismes «microscopiques »sous-jacents ; répétons une fois de plus qu’elle
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n’a pas vocation à remplacer les modèles exhaustifs habituellement utilisés.

5.4.2 Réponses à quelques questions

On se propose de répondre ici à quelques questions que pourraient susciter

notre modèle proie-prédateur.

❶ À propos de la dynamique

On pourrait penser que nous avons omis, dans ce modèle, un facteur important

pour la formation des nuages, à savoir la dynamique atmosphérique (le vent),

c’est-à-dire que le modèle proposé ne couvrirait que la thermodynamique du

cycle de vie des nuages. Dans certaines régions, malgré une humidité parfois

supérieure à 90% et des concentrations en aérosols importantes, les nuages ne se

forment pas en raison de l’absence de courant ascendant.

Il n’est pas tout à fait vrai de dire que la dynamique est absente du modèle.

Les deux principales raisons sont les suivantes :

Tout d’abord, ce qui déclenche la formation de gouttelettes nuageuses est

implicitement inclus à travers α. La valeur binaire de ce paramètre dépend d’une

valeur critique RHc de l’humidité relative au-dessus de laquelle la condensation

se produit, même pour de conditions d’humidité peu favorables. Pour les trois

situations considérées dans notre étude, une valeur appropriée pour RHc a été

déterminée au moyen d’observations indépendantes. Par exemple, pour l’Ob-

servatoire du Maïdo, où l’orographie rend l’action dynamique plus importante

qu’au-dessus de la mer, la valeur prise pour RHc est la plus faible (70%). Cette

technique du RHc est généralement utilisée dans la modélisation atmosphérique ;

elle permet de tenir compte des fluctuations thermodynamiques et dynamiques

qui sont responsables de la condensation de la vapeur d’eau (formation de gout-

telettes nuageuses). En outre, les données qui alimentent le modèle, i.e. Lv et

N0, proviennent de mesures. Elles contiennent donc implicitement un aspect

dynamique, car la vapeur d’eau et les aérosols disponibles sont nécessairement

dépendants du vent.

L’autre raison est étroitement liée à la méthode d’optimisation des constantes

cinétiques que nous avons développée (Section 5.1.3). Rappelons que ces constantes

jouent un rôle similaire à celles qui caractérisent des réactions chimiques ; elles

appartiennent à la classe plus large des théories cinétiques entre deux états
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(Hänggi et al. 1990). Comme expliqué dans la section 5.1.3, nous avons pris,

pour chacune des trois situations, de nombreuses observations indépendantes

afin de minimiser statistiquement la différence entre les sorties du modèle et

ces observations. Mais un grand nombre d’observations indépendantes signifie

considérer les caractéristiques essentielles de la région d’intérêt. En effet, de cette

façon, nous explorons, autant que possible, l’espace des états physiques (thermo-

dynamique, dynamique, chimie, orographie, etc.) de la région. Par conséquent,

favorables ou moins favorables, les conditions, quelles qu’elles soient, de forma-

tion des nuages sont considérées et « fusionnées » statistiquement dans un en-

semble de constantes optimisées. Ainsi, les valeurs de ces dernières contiennent

les spécificités de la région, en termes de propriétés des aérosols, en termes de

dynamique « locale », en termes de thermodynamique, en termes aussi de géogra-

phie (ou de topographie). L’optimisation que nous avons développée ici est un

moyen efficace pour tenir compte d’un grand nombre de conditions différentes

qui caractérisent intrinsèquement une région en termes de formation de nuages.

Elle est également parfaitement adaptée aux techniques de calcul récentes et

prometteuses, en particulier l’intelligence artificielle et l’apprentissage machine.

Le modèle, tel qu’il est actuellement, ne contient pas d’équation de mouve-

ment explicite (comme Navier Stokes) pour résoudre les mouvements de l’air.

Cependant, on peut intégrer la notion de vent (vertical, w) en utilisant un fac-

teur αw dans le terme de condensation (celui proportionnel à Ac). Cela signifie

changer la valeur de Ac. Considérons, par exemple, un ensemble de valeurs

pour w allant de −5 à 5ms−1 (Yau et Rogers 1996). À chaque pas de temps de

la simulation, on tire au sort l’une de ces valeurs et on impose les conditions

suivantes : si w ≤ 0 (ascendance), αw = 0 (aucune chance de former un nuage) ;

si 0 ≤ w ≤ 1ms−1, αw = 0,25 ; si 1 ≤ w ≤ 3ms−1, αw = 0,5 ; si 3 ≤ w ≤ 5ms−1,

αw = 1. Les chances de former un nuage augmentent avec w. La figure 5.14

montre le résultat obtenu. Notons qu’il n’y a pas de changement substantiel

dans le comportement du modèle, probablement parce que la procédure d’op-

timisation prend déjà en compte les aspects dynamiques. Nous pouvons voir

une diminution relative de Lc et Lr , tandis que Nd augmente légèrement. On

note également que certaines occurrences de nuages disparaissent car, parfois,

nous tirons au sort des valeurs négatives de w. Remarquons également que la
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comparaison avec le Lc issu du radiomètre est encore assez bon.

Figure 5.14 – Evolution de Lc, Lr , Nd et Lv pour une simulation de 72h, avec les
concentrations en aérosols et le contenu en vapeur d’eau de la station ATOLL
(Lille).

❷ À propos de la nature des aérosols CCN ou non

Dans notre étude, nous avons utilisé les données d’un compteur de particules

(CPC ou SMPS selon la région) qui fournit la concentration (en nombre) d’aé-

rosols et non de noyaux de condensation (CCN). Il y a une différence entre ces

deux quantités car seule une fraction des aérosols peut nucléer et former des

gouttelettes nuageuses ; cette proportion peut varier d’un contexte à l’autre.

Dans leur comptage, les CPC prennent en compte tous les aérosols, donc N0

est considéré comme le nombre total. Assimiler N0 au nombre de CCN n’est pas

une hypothèse sévère pour la campagne AEROMARINE car, dans ce contexte ma-

rin (île de la Réunion), les aérosols ont une taille moyenne de 132nm (Mascaut,

Pujol, Verreyken et al. 2022), ce qui est un ordre de grandeur typique de CCN.

D. S. Hamilton et al. 2014 définit les CCN comme des particules (solubles)

de taille supérieure à 50nm. Mallet et al. 2018 ont également montré que la
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grande majorité de ces aérosols sont des sels marins, donc des structures io-

niques propices à la formation de gouttelettes nuageuses. En outre, signalons

que l’étude récente de Xu et al. 2022 suggère fortement, pour comprendre la

formation de nuages en situation marine, de prendre en compte les aérosols de

tailles inférieures. À Lille, identifier N0 au nombre de CCN peut surprendre car

la région n’est pas aussi riche en ce genre d’aérosols. Cependant, comme nous

l’avons expliqué plus haut, la spécificité de la région et les propriétés microphy-

siques des aérosols sont implicitement prises en compte dans l’optimisation des

constantes.

Indiquons toutefois que, dans le modèle, N0 peut être modifié par βN0, avec

0 ≤ β ≤ 1 un facteur représentant le rapport du nombre de CCN par rapport au

nombre total d’aérosols. Nous n’avons pas remarqué d’importants changements

par rapport aux résultats présentés précédemment si β ≥ 0,3 (voir Fig. 5.15 à

titre d’exemple avec β = 0,6), sauf que bien sûr, les valeurs de Lc et Nd sont

diminuées. Cela pourrait signifier deux choses (non exclusives) : (1) N0 est

si grand que le nombre de CCN (βN0) est toujours suffisant pour former des

gouttelettes nuageuses ou (2) le processus d’optimisation est efficace. Cependant,

pour β < 0,05, aucun nuage ne se forme : la teneur en CCN est donc trop faible.

Tous ces résultats sont raisonnables.

Figure 5.15 – Evolution des populations Lc, Lr , Nd et Lv pour une simulation de
72h, avec les concentrations en aérosols et le contenu en vapeur d’eau issus de la
station ATOLL (Lille) et β = 0,6.
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❸ À propos de la distribution en taille

Malgré les apparences, le spectre de taille des gouttellettes nuageuses est

pris en compte de façon indirecte dans notre modèle. En effet, ce dernier est un

schéma à double moment : le nombre de gouttelettes (Nd) et la masse nuageuse

des gouttelettes (Lc) sont deux degrés de liberté. Ainsi, dans les simulations, une

augmentation (diminution) de Nd concomitante à une diminution (augmenta-

tion) de Lc, s’interprète comme une création de grosses (petites) gouttelettes.

De surcroît, les termes d’interaction et les constantes cinétiques proviennent

de considérations théoriques, précisément la théorie des collisions qui utilise

des spectres de taille. Ceci (double-moment, noyaux de collision, distribution

de taille) sont expliqués notamment dans Seifert et Beheng 2001. Une lecture

attentive de cette dernière référence montre que le spectre de taille utilisé pour

la valeur de K (autoconversion) est une distribution gamma.
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A B S T R A C T   

In this paper, a non-linear bulk model inspired from species competition dynamics is proposed in order to 
describe the physics of water vapour-aerosol-cloud-rain interactions. Despite the complexity of such interactions, 
certain non-trivial aspects of the macro behavior of a cloud are predictable without concerning the full 
complexity of the dynamical system. The model is for warm clouds (no ice) and it consists in a set of three non- 
linear differential equations. This species-competition model is confronted with in situ measurements in different 
situations: for pristine environments (1) at the high-altitude Maïdo Observatory (Indian Ocean, Reunion Island) 
and (2) in a pure oceanic context around the Reunion Island (AEROMARINE field campaign) and for a continental 
urban context (3) in Lille (North of France). Compared with observations (radar, radiometric measurements), it is 
shown that, whatever the situation considered, the model reproduces efficiently the macro features of clouds, 
like cloud occurrences, cloud water content magnitudes, and cloud-rain links. The model is adapted to a two- 
dimensional (horizontal) grid and its predictions are compared with the ERA5 reanalyses above the Hauts-de- 
France region and in the pristine Southwest Indian Ocean (around Reunion Island). Furthermore, satellite 
data enable to corroborate that the model clearly shows promising results for the horizontal cloud field orga-
nization. The spatiotemporal resolution of this model is adaptable according to the needs and it can be used in 
any region and at the desired altitude provided that data be available for implementation. In this paper, it is also 
suggested that the model may be fruitful to derive from measurements, by means of an optimization scheme, 
different theoretical parameters not easy to determine. The model runs on a laptop with a relatively short time 
(of the order of the minute); it is not intended to supplant comprehensive models, but it may be fruitful to 
understand the essential mechanisms in warm cloud formation.   

1. Introduction 

Despite recent advances, atmospheric models incompletely capture 
the effects of aerosols on climate through their interactions with clouds 
(Rosenfeld et al., 2014). Indeed, these interactions are complex and 
require parameterizations for wide ranges of time (from the near- 
instantaneous Twomey effect to the longer timescales required for 
cloud adjustments - Gryspeerdt et al., 2021) and space scales (from 
microphysical processes to the organization of cloud fields - Stevens 
et al., 2020). However, the treatment of aerosols in these models is 
hampered by the lack of measurements and the still incomplete 

understanding of the mechanisms involving clouds. The modification of 
the Earth’s radiative budget caused by aerosol-cloud interactions is still 
highly uncertain and these uncertainties (they are between  − 0.71 and 
− 0.14 W m−2 with a 5−95% confidence range according to Bellouin 
et al., 2020) have been accentuated by anthropogenic aerosol emissions 
since the beginning of the industrial era (Bellouin et al., 2020). 

The effect of aerosol-cloud interactions is not limited to radiative 
forcing. At the end of the “food chain” of aerosol-cloud processes, pre-
cipitation can be affected by aerosols. Thus, the interactions between 
aerosols, clouds and precipitation are intrinsically linked and must be 
treated as a unique problem when attempting to better understand such 
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a complex system (Koren and Wang, 2008). 
Aerosol-cloud interactions still need to be investigated with various 

approaches for better understanding and in order their representation in 
current climate models to be improved. The relation that aerosols and 
clouds have throughout the life cycle of a cloud (formation/dissipation, 
lifetime, spatiotemporal evolution, etc.) is still an active field of cloud 
physics research (Seinfeld et al., 2016); cloud field organization at the 
mesoscale is not well parameterized in numerous climate simulations 
(Bony et al., 2000). There are currently two main modeling approaches 
to climate theory: (1) to use general circulation models which try to 
represent, as exhaustively as possible, all of the complex dynamics (at 
different scales) of the atmosphere and/or ocean, and (2) to focus on 
idealized (i.e. simplified but physically realistic) models with the aim to 
understand the behavior of a specific phenomenon in the climate sys-
tem. The models of the first kind require powerful computers and are 
time consuming whereas those of the second kind, by capturing the 
essential physics, can run quickly on a laptop. Held (2005) has under-
lined the gap in these two approaches and has highlighted the need to 
understand idealized nonlinear systems with only a few degrees of 
freedom before being able to understand the full complexity of the 
climate system. For this, it is interesting to use an interdisciplinary 
approach by reconciling physics, climate sciences and mathematics 
(Wettlaufer, 2016). 

Following this point of view, and in order to understand the behavior 
and evolution of aerosol-cloud-rain interactions, Pujol and Jensen 
(2019) introduced a bulk model which follows the idea of modeling 
cloud–precipitation interaction through species competition that ex-
hibits prey-predator behavior with rain as predator and cloud droplets as 
prey. In this model, a cloud is considered as a physical system defined by 
three populations (degrees of freedom): the cloud water content Lc (in g 
m−3), the rain water content Lr (in g m−3) and the concentration (in 
number) of cloud droplets Nd (in cm−3). The values of the three 
macroscopic populations are unique, i.e. they concern the whole cloud 
(there is no spatial variation). The model is based on the following 
system of bulk coupled-first order differential equations: 
⎧
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dLc

dt
= AcLc − KN−2

d L4
c − krLcLr

dLr

dt
= −ArLr + KN−2

d L4
c + krLcLr

dNd

dt
= Ac(N0 − Nd) − kcL

2
c − krLrNd

(1)  

Some macro-scale properties of cloud-precipitation interactions are 
highlighted using these three relatively simple equations of three de-
grees of freedom, rather than a fine-scale description with complete 
microphysical details. The meaning of the different terms of this system 
of equations and of the different constants involved, namely the set {Ac,
Ar, K, kr, kc} are summarized in Table 1. Pujol and Jensen (2019) have 
shown that the aerosol-cloud-rain system, as modeled by Eq. (1), ex-
hibits realistic oscillating behaviors, especially a delay between cloud 
formation and rain appearance of a few tens minutes (≈20–30 min). We 
recall that in this last reference, as here in this paper, the kinetic con-
stants have net values representing an equilibrium. In particular, the net 
value of Ac represents a balance between evaporation and 
condensation.1 

A precision is in order at this stage. As detailed in Pujol and Jensen 
(2019), the terms in Eq. (1) are a straightforward consequence of the 

stochastic collection equation (SCE) with polynomial kernel, as 
explained in Seifert and Beheng (2001). The SCE results from collision 
theory and involves realistic size spectra (many often, gamma distri-
butions). Details on the SCE can also be found in Pruppacher and Klett 
(2010). Note also that Nd and Lc are two independent degrees of freedom 
(double-scheme), which means that, in the simulations, an increase 
(decrease) of Nd concomitant to a decrease (increase) of Lc, can be 
reasonably interpreted as a creation of big (small) droplets. 

In the life cycle of clouds and precipitation, not only cloud conden-
sation nuclei (CCN) are important but water vapour is also a key 
element. This is because cloud droplets form in the presence of CCN on 
which water vapour can condense. According to the latest assessments 
(Douville et al., 2021, Fig.8.1), the water vapour flux from the surface 
towards the troposphere is about 540 km3/yr with an oceanic contri-
bution of about 86%, corresponding to approximately six times that of 
land (accuracy of 10%). All of this water vapour is transformed into 
precipitation. A metaphor helps to understand the role of water vapour 
and aerosol in cloud formation. Let us imagine a cloud as motor engine 
where water vapour is the fuel and the aerosol the spark plug. No matter 
how many spark plugs (aerosols) there are, the engine (a cloud) will not 
ignite or go faster if it runs out of fuel (water vapour); it will eventually 
stop. That is to say that, in an air mass, the liquid water content cannot 
increase with no water vapour available; it can only decrease. Cloud life 
(birth, growth, death) is a subtle interplay between water vapour and 
aerosols. Water vapour has also an impact on aerosol optical properties: 
e.g. Zhu et al. (2019) reported, from AERONET measurements in China, that 

Table 1 
Details (physical processes represented, values and units) of the different pa-
rameters in Eq. (1) (Pujol and Jensen, 2019).  

Variables Physical meaning SI units 
Lc Cloud water content g m−3 

Lr Rain water content g m−3 

Nd Cloud droplet number concentration cm−3 

N0 Background aerosol concentration cm−3  

Kinetic 
constants 

Physical meaning Value/SI units 

Ac Positive constant which gives the 0.02 min−1  

timescale (τc = 1/Ac ≃ 50 min) of cloud 
water content evolution  

Ar Positive constant which gives the 0.1 min−1  

timescale (τr = 1/|Ar | ≃ 10 min) of rain 
water content evolution (rain out process)  

kc Constant from the cloud water kernel ( 
Seifert and Beheng, 2001) 

7.55×

1011 cm3g−2 min−1 

kr Constant from the rain water kernel (Seifert 
and Beheng, 2001) 

3.47×

105 cm3g−2 min−1 

K K = [kc/(20x☆)](ν+2)(ν+4)(ν + 1)−2 

where x☆ is a cloud drop mass 
3.41×

1017 cm3g−3 min−1  

separating droplets from raindrops 
(precisely, x☆ = Lr/Nr,   
where Nr is the raindrop number 
concentration),   
and ν = 2 is the shape parameter of the 
gamma distribution (Long, 1974)   

Terms of 
Eq. (1) 

Physical meaning SI units 

AcLc Sources of cloud water content g m−3 min−1 

−ArLr Sinks of rain water content g m−3 min−1 

KN−2
d L4

c Autoconversion: a key microphysical 
process whereby raindrops 

g cm−3 m−7 min−1  

are formed by collision-coalescence 
processes of cloud droplets.  

krLrLc Accretion of cloud water by rain water cm3m−6 min−1 

Ac(N0 −Nd) Supply of cloud droplets from the 
surroundings 

cm−3 min−1 

−kcL2
c Cloud droplet self-collection cm−3 min−1 

−krLrNd Accretion of cloud water by rain water g m−3 min−1  

1 The evaporation process would consist in a term of the form −A1Lc with 
A1 > 0, while condensation is A2Lc with A2 > 0. The net process is (A2 −A1)Lc, 
i.e.AcLc. Choosing Ac > 0 is obvious: if Ac were negative, the model would never 
form clouds. This is completely analogous to a chemical reaction: A+B ↔ C is 
an equilibrium characterized by a kinetic constant being the balance between 
the competing direct and inverse reactions. 
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an increase of the column of water vapour by 0.1 cm could enhance the 
aerosol direct radiative forcing at the bottom of the atmosphere by about 
1.1–2.8 W m−2. Furthermore, Stathopoulos et al. (2021) has shown 
causal relationships between water vapour and AODs, cloud cover, and 
cloud optical thickness. It is generally recognized that the understanding 
of the effects of aerosols on cloud formation and life cycle needs 
improvement. We hypothesize that a way to achieve a better under-
standing is to consider water vapour explicitly in the model as an in-
dependent variable, as supported by the latest IPCC report (Douville 
et al., 2021). Indeed, high-resolution models show that aerosol con-
centrations can have a significant impact on ambient humidity and 
therefore on cloud formation. In addition, our study takes place in an 
oceanic context, dominated by marine aerosols. These aerosols are 
mostly hygroscopic particles whose optical properties vary according to 
atmospheric humidity. Thus, adding this parameter would make it 
possible to study the sensitivity of marine aerosols to humidity. 

This is why, in this paper, the previous model of Pujol and Jensen 
(2019) is generalized by introducing explicitly the water vapour content 
(Lv) as a new variable in the system of equations. Doing so, a model of 
water vapour-aerosol-cloud-rain dynamics is presented in this paper. To 
our knowledge there is not such an explicit effect in the current cloud 
models. Furthermore, an estimate of the Cloud Optical Thickness (COT)
and of the cloud albedo (Rc) is proposed. The system of three equations 
which describes the new model is presented in the next section. This 
system is used in three real situations, i.e. with experimental data, which 
are characterized by different aerosol and water vapour contents. These 
situations are:  

• In Saint Denis (Reunion Island) in the Indian Ocean which is a 
pristine region (where land and human activities have few impacts, 
Mallet et al., 2018), in a background aerosol environment which can 
be considered close to pre-industrial conditions. This case study al-
lows us to evaluate the behavior of aerosol-cloud-rain interactions 
under clean marine conditions, with little or no anthropogenic con-
tributions. It is worth recalling that oceans cover about 70% of the 
Earth surface and are thus of prime importance in the climate system. 
Especially, they represent the most important exchanges with the 
low troposphere of energy and humidity and they are a reserve of 
CCN.  

• At the Maïdo Observatory (Reunion Island, 21.1◦S, 55.4◦E), at an 
altitude of 2.2 km above sea level, in the same pristine conditions as 
before (Baray et al., 2013). The specificity of this site (presented in 
detail later) is its own context and altitude.  

• In an urban/continental context in Lille (North of France). This case 
study makes it possible to evaluate the impact of human contribu-
tions on aerosol-cloud-rain interactions. 

These three case studies are detailed in Section 2.2. They assess 
aerosol-water vapour-cloud-rain interactions under pristine conditions 
(i.e. with little or no anthropogenic contributions) and in a continental 
urban region where anthropogenic contributions to aerosol concentra-
tions are in the majority. The associated experimental data are in situ 
measurements from the AEROMARINE field campaign in Saint Denis 
(Reunion Island; Mascaut et al., 2022), those from the Maïdo Observa-
tory (Reunion Island) as well as measurements made on the ATmo-
spheric Observations in liLLe (ATOLL2) platform in Lille (all presented in 
Section 2.2). 

To assess the realism of this model, the results are compared with 
radiometric and radar measurements in Section 3. Finally, in order to 
evaluate the horizontal organization of cloud fields, the model is 
transposed to a two-dimensional (2D) horizontal grid above the Indian 
Ocean and the Hauts-de-France region (centred around Lille) and 
compared with ERA5 reanalyses and satellite observations (Section 3.4). 

A conclusion and some perspectives are given in Section 4. 

2. Description of the species-competition model with water 
vapour 

2.1. Model operation 

As already indicated above, water vapour is of fundamental impor-
tance for the understanding of aerosol-cloud-rain interactions. Conse-
quently, the initial equations (Eq. (1), from Pujol and Jensen, 2019), are 
modified by introducing water vapour as an explicit variable. 

The new model is defined by the following set of equations: 
⎧
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c(Lv − Lc)(N0 − Nd) − kcL
2
c − krLrNd

(2)  

where Lc,Nd and Lr have the meaning already indicated above, and 
where Lv is the water vapour content (in g m−3). This quantity is not 
constant; rather its temporal variation cannot be neglected as mea-
surements reveal (air mass absolute humidity evolve quickly, see Section 
2.2 and further in the text). Compared to Eq. (1), the change is the term 
which represents the supply of cloud droplets by condensation. Clearly, 
from this process alone, the mass of cloud water cannot exceed the mass 
of water vapour, so Lc must be lower than Lv. If, at time t, Lc reaches Lv 
(saturation), then Lv(t)−Lc(t) = 0 g m−3 (condensation does not occur 
any more). Condensation can occur, at a later time, if Lv −Lc becomes 
positive. It is worth mentioning that the term Ac(Lv −Lc) is analogous to 
that which represents the behaviour of a capacitor connected to a 
generator: the electrical charge (here Lc) cannot be greater than the 
electrical charge (here Lv) that the generator can furnish. The term 
A′

c(Lv −Lc)(N0 −Nd) can be envisioned as Ac,v(N0 −Nd) where Ac,v is a 
kinetic constant which depends upon the water vapour content. Indeed, 
the higher the Lv, the higher Ac,v and the shorter the timescale to form a 
droplet. 

The factor α is a binary parameter which can be equal to 0 or 1, 
depending on a relative humidity threshold (typical of the studied area). 
Such a threshold is a computational boolean to avoid models generating 
clouds when humidity conditions are not favorable. The threshold is 
taken below 100% in order to take into account that thermodynamical 
fluctuations can (super) saturate an air mass and also possible dynamical 
features, like air mass lifting, propitious to cloud formation. In other 
words, this threshold indicates to the computer that it must stop to 
condense water vapour if RH is not high enough. Here, we will use a 
threshold of 70% or 80% depending on the concrete situation investi-
gated. The value 70% is for the Maïdo site because of the presence of 
orographic winds which lift moist air and favour cloud formation. These 
values are typically those encounter in models (e.g.RAMS, WRF, Meso-NH). 
Hence, if RH(t) > 70% (or RH(t) > 80%), then α = 1, otherwise α = 0. 
The value of the RH threshold is based on (independent) measurements, 
according to the situation considered, precisely the correspondence 
between RH values and the presence of clouds. This makes the chosen 
values representative of the situations. Fortunately, some tests have 
indicated that our model is not a lot sensitive to the RH threshold at 
more or less than 5%. However, if the threshold were too low, the model 
would generates clouds which rarely (to not say never) dissipate (for the 
model, there is always enough humidity to give a cloud). Conversely, if 
the threshold were too high, clouds never form, (the model “un-
derstands” that there is humidity is never sufficient). 

This new set of equations (Eq. (2)) can be formulated differently by 
defining the following quantities, at time t: 

2 https://www-loa.univ-lille1.fr/observations/plateformes.html?p=lille#. 
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• Lc,d = Lv −Lc is the cloud water content potentially available, i.e. if 
water vapour condenses.  

• Na = N0 −Nd is the concentration (in number) of CCN in the system 
under the assumption that one droplet formed corresponds to one 
dissolved, or wet, aerosol. Otherwise stated, Na is the number of dry 
aerosol able to condense water vapour.  

• Ll = Lr +Lc is the quantity of liquid water in the system. 

The SI units of Lc,d and Ll are obviously those of Lc (or Lr), and that of Na 
is that of Nd (or N0). These three quantities constitute an alternative to 
the four above variables which gives another insight. 

Using these three variables, the system of Eq. (2) can be written as 
follows: 
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(3) 
From Lc(t) and Nd(t) given by Eq. (2), one can calculate the quantity 

β=[9πNdL2
c /(2ρ2

w)]
1/3 which enters into the definition of the cloud op-

tical thickness: COT∝hβ (Seinfeld and Pandis, 1998) where h is the cloud 
thickness and ρw =1000kgm−3 the liquid water density. Because our 
model (Eq. 2) does not provide any information about h, a solution may 
be to focus only on β and to consider a COT for a cloud of thickness unity. 
Another possibility is to estimate h, either using a realistic statistical 
value or using experimental data. It is this last option which has been 
chosen in this work. To estimate h at each time step, we have used the 
liquid water profiles measured by a microwave radiometer (presented 
hereafter). An evaluation of the cloud albedo Rc of the simulated cloud 
can be evaluated using Rc=COT/(COT+7.7) (Seinfeld and Pandis, 
1998). Clouds with more droplets are brighter (at constant liquid water 
path), and therefore they reflect more short-wave radiation back into 
space, exerting negative radiative forcing. This is the radiative forcing of 
aerosol-cloud interactions (RFaci), also called the first indirect effect or 
cloud albedo effect, e.g. Douville et al. (2021). 

2.2. Input data to feed model 

To run the model, the evolution of three input parameters is needed: 
N0(t), Lv(t), and RH(t) for the determination of α. Another input is the 
cloud thickness h, which is needed for the calculation of the COT of the 
simulated clouds. 

As indicated in the introduction, three different sets of observations 
have been used: (1) maritime/mountainous (Maïdo Observatory, 
Reunion Island), (2) oceanic (Saint-Denis, Reunion Island); and (3) 
urban (Lille, ATOLL station). Below is a short description of these three 
sites. For all of them, Lv,N0,RH and h are provided by the following 
instruments.3  

• A MicroWave Radiometric Profiler (MWRP, RPG-HATPRO G5), which 
continuously (time resolution 1 min) measures thermodynamic 
vertical profiles (0–10 km)4 of the tropospheric absolute and relative 

humidities. Such an instrument has already been proved to be of 
considerable interest to investigate processes triggered by water 
vapour (e.g. Louf et al., 2015). The MWRP is also able to provide ver-
tical profiles of the liquid water content (LWC), which is then used to 
estimate h: in the presence of a cloud (LWC ∕= 0 g m−3), the dif-
ference between the maximum and minimum altitudes for which 
LWC ∕= 0 g m−3 are assumed to coincide with h. It has to be noted 
that the LWC given by the MWRP is an approximate value derived from 
its upper limit (i.e. the adiabatic LWC) using the empirical relation of 
Karstens et al. (1994). We precise that multi-layer clouds have been 
excluded, so that the h derived is for one cloud. There are two reasons 
for this: (1) radiometric observations have shown very few cases of 
multi-layer clouds for the examples considered here; (2) focus is put 
on liquid low-level clouds. In the very few probable presence of a, e. 
g., two-layer clouds, there would be two altitude intervals for which 
LWC ∕= 0, but one can just consider the cloud of lowest altitude, 
assuming inter-layers independence. In terms of the bulk model 
presented in this manuscript, dealing precisely with multi-layer 
clouds would require at least two values of h and as many systems 
of equations (not necessarily uncoupled, since contiguous layer may 
interact) as cloud layers. 

• A Condensable Particle Counter (CPC) TSI (model 3007 during AERO-
MARINE and model 3776 at the Maïdo Observatory), which provides 
the concentrations (in number) of aerosols with sizes larger than 10 
nm, viz. in the Aïtken, accumulation and coarse modes. The relative 
accuracy is  ± 20%. In order to avoid underestimating N0, and 
therefore its impact on cloud formation, it is important to consider 
the full range of sizes available, even the smallest aerosol size. 
Indeed,Xu et al. (2022)have shown that the contribution of Sea Salt 
Aerosols (SSA) to the global CCN number, in particular the SSA in the 
Aïtken mode (size larger than 10 nm), has been neglected in the 
literature. Their study has highlighted that SSA are present in all size 
ranges and that, therefore, the number of CCN is particularly 
underestimated in regions of strong winds. It is thus reasonable to 
identify N0 with the CCN number. This is not a severe assumption, 
since Mascaut et al. (2022) have showed that, in this marine context 
(Reunion Island), aerosol sizes is 132 nm on average, which is a 
typical order of magnitude for CCN, and Mallet et al. (2018) showed 
that more than 80% these aerosols are SSA. The ionic properties of 
such aerosols is propitious to cloud droplet formation. 

In the case of the ATOLL station, the CPC is the TSI model 3775 (relative 
accuracy of ±10%). It was, in particular, associated, inside a SMPS 
(Scanning Mobility Particle Sizer), with a differential mobility analyzer 
(Villani et al., 2007) which previously (i.e. before counting) selected 
particles according to their size from 15.7 nm up to 800 nm. In Lille, 
assuming that N0 is the number of CCN may appear not obvious. But, in 
the equation of the model N0 can be changed the CCN number (if 
measurable) or, formally, by βN0, with 0⩽β⩽1 (i.e.N0 is decreased). We 
will come back to this timely. Also, we will see later (Section 2.3) that a 
way to deal with such “uncertainties”, which finally reflect the speci-
ficity of a region, can be addressed by modifying the set of kinetic 
constants, viz. optimizing it to the region. 

Moreover, we have to assume that ground-based measurements 
represent, or at least are close to, the aerosol concentrations at the 
altitude of cloud formation, because we do not have the possibility to 
access the latter, to the exception of AEROMARINE where airborne mea-
surements were realized (see Mascaut et al., 2022). The assumption is 
not problematic: N0 can be weighted by β (this time not necessarily 
lower than 1), if the information is known, and as just mentioned above 
optimizing of the constants is helpful to circumvent the problem of no 
exact colocalization between the system and the measures. 

Note that Lv and N0, as being measured, are not only resulting from 
local (algebraic) production but also from external transport. 

3 Data used in this paper are assumed to be reliable for two reasons: (1) some 
come from Mascaut et al. (2022) and the co-authors of this reference who are PI 
of the instruments involved have checked, controlled and validated measure-
ments; (2) Maïdo and ATOLL are long-life platforms with engineers and technical 
staff controlling regularly data quality. Data are available on https://ebas-data. 
nilu.no/Default.aspx (Maïdo Observatory) and on https://loa.univ-lille.fr/obser 
vations/plateformes.html?p=lille(ATOLL); they can be furnished by e-mailing the 
corresponding author of the present paper.  

4 The origin of the altitude for these profiles is the position of the instrument. 
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2.2.1. Maïdo Observatory (Reunion Island) 
The Observatory is in a background of aerosols typical of a pristine 

environment under prevailing southeasterly trade winds in the marine 
boundary layer. The meteorological field in this region is characterized 
by wet (from November to April) and dry seasons (from May to October; 
Simu et al., 2021). The instruments based at the Maïdo Observatory 
enable long-term observations of the marine boundary layer (daytime) 
and of the free troposphere (night-time) (Guilpart et al., 2017; Foucart 
et al., 2018). In this study, we have analyzed the wet season using 
measurements made in February 2019. 

The measured aerosol concentrations and humidity 1 km above the 
instrument, which have been introduced in our model with a time step of 
Δt = 1 min, are displayed on Fig. 1A. It can be seen that aerosol con-
centrations are low during night-time (N0⩽1000 cm−3) when the Ob-
servatory is located in the free troposphere. During daytime, under the 
influence of the marine boundary layer, N0 can reach several thousands 
(e.g. two peaks at 5000 and 10000 cm−3). The same behaviour can be 
observed for humidity: during night-time, RH⩽40% and Lv⩽2 g m−3 

(approximately); during daytime RH is clearly greater than 40% and can 
peak at almost 90%. The water vapour content Lv is always greater than 
2 g m−3: it is rather close to 4 or 5 g m−3 with a peak at 8 g m−3 when 
RH ≈ 90%. The Maïdo offers thus situations with well marked 
nocturnal/diurnal differences characterized by relatively low (high) 
values of N0, Lv and RH during night-time (daytime). This is related to a 
complex interplay between sea-land breezes, katabatic winds and a 
complex topography: air masses at the Maïdo Observatory have various 
origins (i.e. oceanic, from the vegetation present on the slopes of the 
Maïdo or from local human activities). Aerosols measured have thus 

various physico-chemical properties and thermodynamic parameters are 
quite variable. 

2.2.2. Saint Denis (Reunion Island) 
In this case, we have used in situ measurements from the AEROMARINE 

field campaign. This campaign, which took place in 2019 off the coast of 
Reunion Island, in a pristine environment considered to be close to pre- 
industrial conditions, allows the determination of the distribution of 
(marine) aerosols, to quantify a background concentration of natural 
aerosols and to characterize the aerosols in this context (Mascaut et al., 
2022). It also gave the thermodynamical profiles of the troposphere (up 
to 10 km), especially humidity. 

Fig. 1B displays N0(t), Lv(t) and RH(t) in this context. It can be seen 
that Lv varies between 7 g m−3 and 10 g m−3, and RH between 75% and 
85%. Their evolution is rather stable with no significant variation on 
average. Similarly, N0 is between 100 cm−3 and 500 cm−3. These values 
are much lower than those measured at the Maïdo Observatory. This 
may be explained by in-flight concentrations measured in the free 
troposphere during the campaign, which are mainly of marine origin, 
whereas at the Observatory, aerosols of different origins are measured. 

2.2.3. Urban context: Lille 
The model is also fed with in situ measurements made in an urban 

environment. The data from the ATOLL platform in Lille (Hauts-de-France, 
France) provide a good example of such an environment. Lille is situated 
in the Hauts-de-France Region, which is a territory with little pro-
nounced relief endowed with highly urbanized, industrialized but also 
rural areas. It is at the crossroads of atmospheric air masses enriched 

Fig. 1. Evolution of Lv (in g m−3), RH (in %) and N0 
(in cm−3) for three different situations: A) Maïdo 
Observatory, between 6th and 9th February 2019; B) 
Saint-Denis (Reunion Island), during the AEROMARINE 
field campaign, between 1st and 4th February 2019, 
and C) ATOLL station (Univ. Lille), from 10th to 14th 
October 2020. The data of humidity come from the 
MWRP, RPG-HATPRO G5 and the aerosol concentration are 
given by CPC TSI. The blue zones in the subfigures 
correspond to night-time measurements.   
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with gaseous and particulate elements (natural and anthropogenic), 
from sometimes very distant regions (Bovchaliuk et al., 2016; Chen 
et al., 2000; Laj et al., 2020; Mortier et al., 2013). The ATOLL station al-
lows to monitor and investigate the aerosol-cloud-gas composition, and 
its evolution in the troposphere of the extreme north of France from the 
ground up to 10 km of height. 

Fig. 1C shows an example of measures from ATOLL. It can be observed 
that N0 ≈ 2 × 104 cm−3 (on average), with a peak at about 4×

104 cm−3, which is much higher than in the Indian Ocean (pristine 
conditions). In addition, Lv in Lille (mid-latitude) is, on the whole, lower 
around 3 g m−3 than under the Tropical area of Reunion Island. One can 
note, however, that Lv can exceed 5 g m−3 and peak up to 10 g m−3 for 
some special events. 

These three environments are thus interesting for a model of cloud 
formation, due to the different behaviours they represent in terms of 
humidity and aerosol concentration: well-marked diurnal/nocturnal 
separation (Maïdo case), relatively stable conditions with low values of 
N0 and high values of Lv (Saint-Denis case), and rapidly changing N0 and 
Lv evolutions (urban context in Lille). 

2.3. Optimization of the kinetic constants 

The model (Eq. (2)) uses a set of kinetic constants whose values 
presented in Table 1 permit to form clouds with realistic macroscopic 
features, like the order of magnitude and evolution of the cloud water 
and rain contents (Lc, Lr) (not shown). See Pujol and Jensen (2019) for 
some examples and details about these kinetic constants which come 
from collision theory and empirical considerations. These constants play 
a similar role as those used to characterize the kinetic and the efficiency 
of a chemical reaction. They belong to the larger class of reaction-rate 
theories (Hänggi et al., 1990). 

Nonetheless, in order to improve the performance of the model the 
kinetic constants {K, kr, kc, Ac, A′

c, Ar} can be adapted to the region 
under consideration. In this way the best combination of kinetic con-
stants can be obtained to reproduce the evolution of in situ measure-
ments. The adjustment method consists in using a least square 
minimization technique. The procedure we have developed is as follows: 
(1) first, for each kinetic constant, we define an interval of physically 
possible values. Each interval contains a sufficient number of values, one 
of them being the “initial” value given in Table 1. From this, one thus 
defines a large number of independent sets of the kinetic constants. (2) 
We then perform N random draws in each interval. It means that for one 
draw, we have a set of six random values. After N draws, we have an 
ensemble of N independent sets of six values of the kinetic constants. (3) 
Each set is introduced in the model which runs for some time. We run the 
model N times with the same initial conditions, but with different set of 
values of the kinetic constants. (4) For a given run, at each time, we 
compare the modeled cloud water content, L(mod)

c (t), with the available 
measured cloud water content, L(obs)

c (t), and we define the score: 

S(n) =
1

tf

∑

tf

ti

[

L(mod)
c (t) − L(obs)

c (t)
]2 (4)  

where ti is the initial time of the simulation (ti = 0) and tf is the final 
time. The above equation defines a function of n which is the number of 
a random draw (1⩽n⩽N): it gives the score S for the random draw 
numbered n. (5) The draw number n for which S is minimum is finally 
identified and the corresponding set of values of the kinetic constants is 
chosen. It is assumed that these values represent the best combination 
for cloud formation in the given environment (maritime, continental, 
etc) and the season under consideration. In the present work, N = 5000 
and tf = 72 h. Table 2 summarizes the results for the three situations 
presented in Section 2.2. The first column lists the constants with their SI 
units, the two next columns indicate the interval chosen and the fourth 
column is the number of values in this interval for the corresponding 

constant. The three columns on the right-hand side of the table give the 
optimized values of the constants. 

Some comments are required. Here, tf = 72 h, but of course the 
model can be run for shorter or longer times. That depends on the 
availability of measurements, on the macroscopic timescales wished for 
the life of the modeled clouds (hour, day, week, etc.) and whether S 
changes significantly, for a given value of N, as the simulation is 
running. In the three situations considered here, a final time of 72 h, was 
sufficient. Also, the number N should be high enough in order to have a 
large statistical ensemble of N random sets of the kinetic constants. Here, 
we have noticed that such sets did not change significantly after 
N ≈ 2000. However, we have taken N = 5000 for better convergence. A 
similar comment can be made about the number of values for each ki-
netic constant in the range of values initially defined (about 10 mil-
lions). It is important to cover a large spectrum of values with a sufficient 
density of values. Our choice has been that given in Table 2. We assumed 
that Lc was the most suitable variable to use for calculating S to deter-
mine the best choice of kinetic constants. This assumption has been 
guided by three considerations: (1) Lc is the most important variable to 
characterize cloud formation, (2) Lc was the most reliable measurement 
available at any time (from monitoring of the MWRP) and, (3) Lc belongs 
to system of coupled equations, so that it reflects the behaviour of all the 
system, viz. the adjustmentof the kinetic constants, explicitly conducted 
with Lc, is also (implicitly) influenced by the two other degrees of 
freedom Lr and Nd. In principle, parameter identification could have 
been carried out with more sophisticated optimization techniques, such 
as those provided by genetic algorithms. However, the fact that running 
more than 5000random draws improved adjustment very little, as we 
observed with up to 20000draws, convinced us that the simple approach 
followed here was sufficient for our purposes. 

The interest of adjusting kinetic constants is threefold. 

• These constants have a theoretical origin to which empirical con-
siderations are added. In general, the kinetic constants are not 
available (at least not directly, nor even in a relatively easy way) 
from measurements. The fact that different adjusted constants have 
been obtained in different meteorological situations suggests that the 
system of Eq. (2) could be used, not only as a model for cloud for-
mation under given situations, but also as a tool to determine opti-
mized values for the kinetic constants from observations in 
determined context. The potentiality of such an approach will be 
deepened in future work.  

• In relation to this, the second advantage of optimization, by means of 
many independent observations, is that it allows to embrace effi-
ciently the essential and inherent characteristics of the region of 
interest in terms of cloud formation. Indeed, this way, the mathe-
matical space of the physical states (thermodynamics, dynamics, 
chemistry, orography, etc.) of the region is explored as much as 
possible. Consequently, favourable, and less favourable, conditions 
(whatever they are) for cloud formation are considered and 
“merged” statistically in a set of optimized constants. Hence, the 
latter contain the region specificities, in terms of aerosols properties, 
“local” (thermo) dynamics, geography (or topography). In the pre-
sent paper, we put focus on the pristine Indian Ocean and Lille for the 
easy availability of a lot of data and for pristine oceans are our 
current scientific concern. But other regions could be tackled: pro-
vided that a lot of observations be available, constant can be readily 
optimized and the model used accordingly. As an interesting case 
would be the Arabian Peninsula, which is dry, rich in rather hydro-
phobic aerosols (dust and polluted aerosols with a marine compo-
nent), sometimes under southeasterly and northwesterly wind 
influences, and where clouds can form (Weston et al., 2021; Yousef 
et al., 2020; Francis et al., 2021).  

• The constant adjustment can be likened to technology using machine 
learning and Artificial Intelligence (AI). This new field of technology 
refers to the possibility for a machine to learn, to perceive its 
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environment, manage these perceptions, solve problems, and take 
actions to achieve a specific goal. The computer machine receives 
data (already prepared or collected via sensors), analyzes them and 
reacts. By analogy, in our case, the data received by the system are 
the true state of the atmosphere (measurements from the MWRP and 
particle counters). The kinetic constants drawn randomly are the 
parameters which allow the model to adapt its behavior in order to 
get as close as possible to observations. This analogy is not the topic 
of this paper, but it seems to us interesting to mention that such 
features could be deepened and developed with the aim to adapt our 
model to such promising technology.5 

3. Results 

To get started, we take the following initial conditions for all of the 
case studies considered: Lc(0) = 10−4 g m−3, Lr(0) = 10−4 g m−3 and 
Nd(0) = 100 cm−3. The small values of Lc(0) and Lr(0) are chosen to 
eliminate potential numerical instabilities when choosing Lc(0) = Lr(0)
= 0 g m−3. The simulation time has been chosen to 72 h. The kinetic 
constants for each of these three observation sites are those obtained in 
the above section (Table 2). 

3.1. Comparison with radar measurements 

For the case study at the Maïdo Observatory, the measured Lv and N0 
presented in the previous section have been introduced in the model as 
input data for a simulation over 72 h between the 6th February 2019 
(00:00 UTC) and the 8th February 2019 (23:59 UTC). Based on inde-
pendent observations, a relative humidity threshold of 70% has been 
chosen for the determination of α. 

Fig. 2 represents the evolution of the simulated Lv, Lc, Lr and Nd (top 
graph), with a zoom between 5 and 10 h after the initial time (middle 
graph), and the evolution of Lc,d, Ll and Na (bottom graph). 

It can be seen that Nd evolves similarly to the background concen-
tration of aerosols N0 with values ranging, overall, between around 500 
and 4000 cm−3, except a peak at 12000 cm−3. In addition, it appears 
clearly throughout the simulation that cloud formation (Lc peaks) is 
directly related to the evolution of the water vapour content (Lv), viz. 
clouds form when the absolute humidity is maximum or increasing.Lcis 
relatively small (≲0.3 g m−3) with three peaks exceeding 1 g m−3. It is 
also observed that the formation of a cloud is followed, after about 10 or 
20 min, by the appearance of rain, which is a realistic cloud-rain 
behavior (rain forms generally after some tens minutes in a warm 
cloud; e.g.Rogers and Yau, 1996). Rain water content Lrcan reach a 
maximum of 2 g m−3. The variables Ll and Na follow analogous be-
haviors to those of Lr and Nd, respectively. It is interesting to note, in 
particular, that Na decreases when Lcincreases, i.e. clouds consume 
aerosol in the system, and vice versa. 

The simulated cloud water content Lc, can be compared with that 
derived from independent radar reflectivity measurements, at the same 
date, by the METEK MIRA-36 scanning Doppler cloud radar which was 
deployed at the Maïdo Observatory during the CONCIRTO ANR project. 
Focus has been put on measurements made vertically at an altitude of 1 
km above the instrument. To make the comparison possible, the radar 
reflectivities (Z) have been converted into cloud water content by means 
of the Sauvageot formula (Sauvageot, 1992, p. 121-122), Z = 6.8×

10−2 L1.9
c . This relation has empirical basis since it results from the 

interpolation of aircraft measurements (see also Sauvageot and Omar, 
1987). Radar measurements are know to be suitable for cloud mea-
surements and, in addition, no Lc data were available from the MWRP (at 
the Maïdo Observatory). For this site, the MWRP provides just humidity 
(Lv and RH) vertical profiles. 

Cloud droplets correspond to radar reflectivities lower than −15 dBZ 
(Sauvageot and Omar, 1987). Fig. 3 displays the modeled and the radar- 
derived cloud water contents. It can be seen that, on the overall, the 
model reproduces well the orders of magnitude of Lc(Lc⩽1 g m−3) and 
some cloud occurrences. Note, in particular, the peaks around 12:00 
UTC (6th and 7th February) and those on 8th February. However, there 
are sometimes some relatively short delays (at most one hour) between 
the predictions of the model and the radar observations. Differences may 
be explained by the fact that the weather conditions at the Maïdo are 
complex, especially due to the topography. Also, the reflectivity 
threshold of −15 dBZ is a mean value with a certain degree of arbi-
trariness. The transition between what is cloud and what is drizzle (or 
light rain) is rather fuzzy and occurs around this reflectivity. What is 
sure is that cloud droplet reflectivity is very low (and negative). If we 
had chosen a lower reflectivity threshold to identify cloud droplets and 
then calculate Lc as per the above equation, the number of black dots in 
Fig. 3 would have been smaller. However, the results obtained from the 
three equations that define the model provide a relatively reasonable 
estimate of cloud creation/dissipation. 

3.2. Comparison with microwave radiometric measurements 

3.2.1. Pristine oceanic context: Saint Denis 
Fig. 4 shows a simulation of 72 h between the 1st February 2019 

(00:00 UTC) and the 3th February 2019 (23:59 UTC). For this case study 
representative of a pristine oceanic context, the measurements of Lv and 
N0 presented in the previous section (Fig. 1B) have been implemented in 
the model as input data. Based on independent observations, a relative 
humidity threshold of 80% has been chosen for the binary value of α. 

The top graph represents the evolution of Lc, Lr,Nd and Lv, the middle 
graph shows the variation of Lc,d, Ll and Na, and the bottom graph is an 
estimation of the cloud albedo (Rc) and the Cloud Optical Thickness 
(COT). The increasing of Lc is concomitant to a decreasing of Nd, i.e. 
bigger droplets are numerous. This was not so apparent for the above 
case study (Maïdo). The reason may be that, now, the values of Nd, like 
those of N0, are relatively small (pristine environment), so that any 
change is quite easy to see. In addition, each increase of Lc is followed by 
the activation of rain (Lr increases) about 10 min later. The typical 
evolution of Lc is characterized by some peaks at around 1 g m−3 in a 

Table 2 
Kinetic constants calculated by a least square minimization method (see text for details) using observations in the three case studies.      

Observation sites 
Constant (SI unit) Minimum value Maximum value Number of values Maïdo observatory (Reunion Island) AEROMARINE campaign (Saint Denis) Lille (ATOLL station) 
K (cm3g−3min−1) 2.35× 1018 2.35× 1020 562 2.46× 1018 2.32× 1018 1.55× 1018 

kr (cm3g−2min−1) 1.47× 104 1.47× 106 147 1.3× 106 1.2× 106 1.3× 106 

kc (cm3g−2min−1) 7.55× 1010 7.55× 1012 562 6.4× 1012 6.0× 1012 4.0× 1012 

Ac (min−1) 0.0167 0.167 10 0.024 0.0185 0.0185 
Ar (min−1) 0.0167 0.167 10 0.083 0.0167 0.0167 
A′

c (min−1) 6.4× 104 6.4× 105 10 9.2× 104 7.1× 104 7.1× 104  

5 These technologies are already common in remote sensing. For instance, the 
MWRP uses a neural network (suitable to the region where it is deployed) with 
around 26000 thermodynamical and dynamical profiles to further provide 
realistic and reliable measurements. 
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“background” of Lc⩽0.25 g m−3. The maximum of the rain water con-
tent is approximately 5 g m−3. The second graph indicates that the 
amount of water available in the system Lc,d follows the behaviour (in 
time and in order of magnitude) of the absolute humidity Lv. This can be 

explained by the fact that water vapour content is, in this Tropical 
marine area, almost constant and much greater (≈ 8 g m−3) than the 
cloud water content, so that changes in Lc (and even sporadic peaks) do 
not substantially impact Lv (and so Lc,d). The same occurs for Na which 

Fig. 2. Maïdo Observatory (z = 1 km above ground level), from the 6th to the 8th February 2019: evolution of (a) Lc, Lr , Nd, Lv and of (b) Lc,d, Ll and Na for a 
simulation of 72 h with background concentration from TSI measurements and water vapour from the MWRP measurements. 

Fig. 3. Evolution of Lc from radar measurements (in black) and model (Eq. (2)) predictions (in blue) for a simulation of 72 h with a background concentration and a 
water vapour content measured, resp., by the CPC TSI and the MWRP at the Maïdo Observatory, between the 6th and 8th February 2019 (as for Fig. 2). 
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presents an evolution and orders of magnitude similar to N0, except at 
the end of the simulation, despite of the changes in Nd. This means that, 
as for water vapour, the system is fed with a substantial flux of aerosol 
that permits to compensate possible modifications due to the evolution 
of Nd. This is quite interesting knowing the pristine marine conditions. 
Finally, concerning the cloud optical properties, the estimated COT is 
mainly greater than 75 and the Rc > 0.75. This corresponds to low 
altitude marine clouds of the stratus type, which is consistent with the 
kind of clouds usually present in this region. 

The modeled cloud water content is now compared with the cloud 
water content determined from radiometric measurements (Fig. 5). It is 
observed that the general behavior of cloud formation is well repre-
sented by our system of three equations. Indeed, putting aside four point 
clouds during this simulation of 72 h, the model correctly reproduces the 
appearance and dissipation of clouds, although some delays of at most 
one hour are not rare. Moreover, the orders of magnitude of the modeled 
cloud water content are consistent with those furnished by the MWRP. It 
has to be recalled that the MWRP does not measure directly cloud water 
content but derives it from an internal algorithm based on adiabaticity of 
cloud formation. Another explanation of the observed differences may 
be that the input data (Lv and N0) are not colocated. During AEROMARINE, 
the MWRP was deployed in Saint Denis (north of Reunion Island) while 
aerosol concentrations were measured during light flights to the west off 
the Island. However, the global agreement between our model and the 
MWRP outputs is not so bad, which suggests that the results presented 
herein are consistent. 

3.2.2. Urban context: Lille 
We now turn to an urban context and run the model for a 72 h- 

simulation between the 10th October 2020 (00:00 UTC) and the 12th 
October 2020 (23:59 UTC) using, as input data, measurements (Lv,N0)
from the ATOLL station.Here too, based on independent observations, a 
relative humidity threshold of 80% has been chosen for the determi-
nation of α. 

Fig. 6 displays the outputs out the model. The response of the Prey- 
Predator model (Eq. (2)) is presented in Fig. 6 as previously. It can be 
seen clouds appear (Lc first peak) about 12:00 after the beginning to the 
simulation, when the water vapour content Lv is high enough 
(Lv⩾2.5 g m−3). Here too, the equations being based on the species 
competition approach, cloud formation leads to rain formation with a 
time delay of about 15 min, a typical value for the triggering of rain 
(Rogers and Yau, 1996). Rain is then followed by cloud dissipation. It 
can also be seen that the amount of rain depends on the amount of ab-
solute humidity, i.e. the larger Lv, the greater Lr. 

Fig. 6b indicates that Lc,d evolves as Lv with the same orders of 
magnitude (between 2 and at most 10 g m−3). The amount of aerosols 
(Na) remaining in the system is of the same order of magnitude as Nd. 
Finally, the amount of liquid water (Ll) is maximum when there is for-
mation of clouds and rain over a sufficiently long time (see, e.g., during 
the second day of the simulation). 

With respect to the estimated COT and Rc (Fig. 6c), it can be noted 
that the simulated COT varies between 0 and 100. Given the altitude 
considered (z = 2 km), it can be deduced that we are in presence of 

Fig. 4. Saint Denis (Reunion Island), between 1st and 4th February 2019: evolution of (a) Lc, Lr ,Nd and Lv, (b) Lc,d, Ll and Na, and, (c) Cloud Optical Thickness (COT)
and albedo (Rc), with background aerosol concentration (N0) from TSI measurements and water vapour content (Lv) from MWRP measurements. 

Fig. 5. Same as Fig. 4 but comparing Lc(t) between radiometric measurements and the model.  
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cumulus (COT⩽5), stratocumulus (5 < COT < 25) and stratus (COT⩾ 

25) (Rossow and Schiffer, 1991; Hahn et al., 2001). In this simulation of 
72 h, the stratus is dominant. Similarly, the calculated Rc is essentially 
between 0.25 and 0.75, which supports the hypothesis that the simu-
lated clouds are of the stratus type (Stephens and Webster, 1981). 

Comparing the modeled Lc with the Lc measured by the MWRP (Fig. 7), 
a good agreement between the model and the in situ measurements is 
observed in terms of the presence/absence of clouds. In addition, when 
there is a cloud, the model gives orders of magnitude similar to those of 
the MWRP. However, generally speaking, the model underestimates the 
values of the cloud water content. A bias in the model cannot be 
excluded, of course, but, as already mentioned, a possible explanation is 
also the way the MWRP calculates the cloud water content (see above). 

In addition, we find that our model is as close as possible to in situ 
measurements in the continental context in Lille, i.e. with higher aerosol 
concentrations. 

3.3. Other simulations 

Similar simulations have been performed with other independent 
dates for the same situations considered above. Results (not shown) 
exhibit similar behaviour as those obtained: the model gives realistic 
orders of magnitude of the different macroscopic variables, cloud and 
rain formations are delayed by about 20 min, model and observation 
agree about the cloud occurrences and magnitudes of the cloud water 
content. We can thus be conclude that the model proposes a good 
evaluation of the macroscopic and essential behaviour of a cloud system, 
especially regarding the water vapour, aerosol, cloud and rain 
interaction. 

3.4. Adaptation to a two-dimensional grid 

The model being fast (simulation time around 10 s for a simulation 
over 72 h and showing quite good behaviors for aerosol-water vapour- 
cloud-rain interactions, it seems interesting to compare its outputs with 
those of more complete two-dimensional (2D) models. Herein, com-
parisons have been performed with the ERA5 reanalysis (5th generation of 
European Centre for Medium-Range Weather Forecasts - ECMWF - rean-
alysis for the global climate and weather). They combine model outputs 

with observations into a globally complete and consistent dataset 
(ECMWF, 2016). In particular, ERA5 provides hourly estimates for ab-
solute and relative humidities, as well as cloud water content, at 
different levels of pressure. We have chosen the level 900 hPa, i.e. z ≈

1 km asl (available online),6 and the data have been regridded on a 
regular 0.25◦ latitude-longitude grid. This data of humidity allows to 
feed the model in terms of Lv. To compare the prediction of our model 
with the ERA5 reanalysis requires to assume that each pixel (0.25◦) of the 
whole grid is described by Eq. (2). In other words, keeping in mind that 
Eq. (2) describe the behaviour of a cloud as a bulk, it is assumed that, for 
an area of p pixels, there are p independent Eq. (2), each of them pre-
dicting an evolution of Lc in a given pixel. There is no coupling between 
the pixels. The model presented in this work is thus adapted to a 2D grid 
in this sense. 

Here, the comparison with ERA5 is presented for simulations over 
seven days for the two following concrete case studies:  

1. in a continental context, over the Hauts-de-France region centered 
around Lille, in the box [49.5◦N-51.5◦N; 2◦E-4◦E], from the 1st to the 
7th October 2020.  

2. in an oceanic context around Reunion Island, in the box [20◦S-21◦S; 
54◦E-55◦E], from the 9th to the 15th February 2019. 

It is worth precising that, in the absence of other data, we use ERA5 to get 
humidity data which serve as an input parameter to feed hourly the 
model. The model does not calculate humidity, because Lv is not, here, a 
degree of freedom (there is no differential equation for Lv). Hence, hu-
midity is not calculated and, a fortiori, not compared nor updated (or 
corrected) under the basis of some model-ERA5 comparisons. As we will 
see hereafter, the only comparison concerns liquid water content Lc. In 
this sense, the model is not constrained since there is no need to revise 
the simulation as the model is running. 

Fig. 6. Lille, between the 10th and 12th October 2020: evolution of (a) Lc, Lr ,Nd and Lv, (b) Lc,d,Na and Ll, and, (c) Cloud Optical Thickness (COT) and albedo (Rc) for 
a simulation of 72 h, with aerosol concentration and water vapour content from the ATOLL station. 

6 This altitude is typical of marine low-level clouds (see e.g.Bony et al., 2000; 
Sèze and Pawlowska, 2001). In addition, the first levels of ERA5 are 1000, 900, 
800 hPa (z ≈0,1,2 km). An altitude of 1 km seems thus reasonable to test the 
abilities of the model. 
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3.4.1. Case 1: urban context (Hauts-de-France) 
Fig. 8 displays the cloud water content averaged over the whole 

simulations (7 days) given by the ERA5 reanalysis (a) and computed by 
our model (b); the difference is displayed on the panel (c). Clearly, the 

ERA5 and the modeled cloud fields behave consistently since both give, 
on average, a cloud water content below 0.06 g m−3 and similar spatial 
distribution of clouds around Lille. There are more clouds on the South- 
West and on the South of Lille than on the North and North-East. The 

Fig. 7. Same as Fig. 6 but comparing Lc(t) between radiometric measurements and the model.  

Fig. 8. Average of the cloud water content (Lc in g m−3) from ERA5 (a), from our model (b), average of Lc,ERA5 - Lc,Model difference (c) obtained from a 7-days simulation 
of the model over the Hauts-de-France region, between the 1st and 7th of October 2020. Panel (d) is the probability density function of Lc,ERA5 - Lc,Model. 
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difference between the two mean fields of Lc is particularly interesting: it 
never exceeds 0.02 g m−3 and, in a great part of the area considered, this 
difference is even close to zero. The probability density function of the 
difference is displayed on Fig. 8d; it shows that the discrepancies be-
tween ERA5 and our model is smaller than 0.01 g m−3 with a peak of 30% 

below 0.002 g m−3 and another one at about 0.007 g m−3. 
The comparison with the liquid products of the satellite MODIS/AQUA 

over the seven days considered is also interesting. In particular AQUA 
provides the liquid water path which can be compared with the cloud 
water content (Lc) given by ERA5 and by the model if one assumes a cloud 

Fig. 9. Top: Comparison of the Lc-differences 
(averaged over seven days, 1st-7th October 
2020) between AQUA, the model, and ERA5. On 
the left: difference between AQUA and the 
model. On the right: difference between AQUA 
and ERA5. A minimum and a maximum cloud 
depths of 500 m (panels on the bottom) and 
2500 m (panels on the top) have been 
assumed. Calculations have been performed 
by distinguishing four quadrants (North-East, 
North-West, South-West, South-East). Bot-
tom: Scatterplots of the absolute differences 
per quadrant. The tilted dashed line is the 1 :

1 line.   
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depth. Fig. 9 displays the average (over the seven days) difference in 
cloud water content, between AQUA and the model on one hand and, 
between AQUA and ERA5 on the other hand, assuming two cloud depths, 
hmin = 500 m and hmax = 2500 m. We have distinguished four quadrants 
(North-East, North-West, South-West and South-East). It can be seen, in 
particular, that the differences between AQUA and the model are almost 
the same than the differences between AQUA and ERA5, which means that 
the model (Eq. (2)) behaves as well as ERA5. This is corroborated by the 
scatterplots on the bottom of the Figure obtained by considering the 
differences each day (not an average). 

3.4.2. Case 2: pristine oceanic context (Indian Ocean) 
Fig. 10 is the same as Fig. 8 but for the second case considered 

(oceanic context, around Reunion Island). The same comments as just 
above can be done: on average over the seven days of simulations, (1) 
the ERA5 cloud water content (Fig. 10a) and and the cloud water content 
given by our model (Fig. 10b) agree quite well; (2) the difference be-
tween these cloud water contents is lower than 0.02 g m−3 with a 
probability density function of the difference values analogous to that of 

Fig. 10d which peaks at 60% for a difference between 0.006 and 
0.008 g m−3. Note that the values between 0.01 and 0.02 g m−3 are, for 
this case, much less represented. It can be noted that the most important 
differences are on the West of Reunion Island, with an underestimation 
of Lc by our model, i.e. where the AEROMARINE field campaign and so where 
the airborne aerosol measurements took place (Mascaut et al., 2022). 
Since the aerosol concentrations were measured in the free troposphere, 
and not from the surface, they may be underestimated and so not exactly 
representative of the background concentrations of the marine aerosols 
around Reunion Island. 

As above, a comparison with the liquid products of the satellite 
MODIS/AQUA have been performed (Fig. 11). The results are better than for 
the Lille-case since the differences in Lc with AQUA are much smaller for 
both the model and ERA5. Again, these differences are almost the same, 
meaning that the model is, in this sense, equivalent to ERA5. The scat-
terplots on the bottom of the Figure confirm this conclusion. 

For the case of Reunion Island, satellite images from SEVIRI/MSG were 
exploitable. Fig. 12 displays some SEVIRI/MSG satellite images corre-
sponding to the considered area. Some specific days have been chosen, 

Fig. 10. Same as Fig. 8 but in the oceanic context around Reunion Island and between 9th and 15th February of 2019.  
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Fig. 11. Same as Fig. 9 but around Reunion Island.  
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which permit to explain particularly the Lc differences on the West of 
Reunion Island. It can indeed be observed that our model is closer to 
satellite observations than the ERA5 reanalysis which do not “see” the 
clouds West of the island. In addition, our model seem to predict more 
cloud occurrences than ERA5, in agreement with what the satellite im-
ages indicate. For the other days that cover this simulation of seven days, 
our model, ERA5 and the satellite images agree together (not shown). 

4. Conclusion 

In this study, we have proposed a nonlinear bulk model which is able 
to describe the physics of a water vapour-aerosol-cloud–rain system. The 
model is inspired by models of species competition dynamics. It consists 
in a set of three nonlinear coupled differential equations which gener-
alizes the previous model of Pujol and Jensen (2019) by considering 
explicitly the water vapour content as an independent variable of the 
system. The presentation of such a model has been motivated by the 
need to associate idealized models with few degrees of freedom, which 
captures the essential physics, with exhaustive models which represent, 
as completely as possible, all the complex cloud dynamics. 

The effectiveness of the system of equations proposed in capturing 
the important macro physics of cloud behaviour has been tested for 
three concrete cases:  

• in a pristine oceanic region (Saint-Denis, Reunion Island), in an 
aerosol background close to the pre-industrial conditions with rela-
tively stable thermodynamic conditions,  

• at the high-altitude Maïdo Observatory (2.2 km of altitude asl, 
Reunion Island), with a well marked diurnal/nocturnal cycle of the 
thermodynamics and aerosol content of the troposphere.  

• in the urban context of Lille (Région Hauts-de-France), which is 
characterized by relativity varying humidity and aerosol contents, as 
revealed in the measurements from the ATOLL platform. 

For each of these regions, the kinetic constants of the set of equations 
have been optimized, for the three situations just mentioned, by 
combining a Monte Carlo approach and least-squares minimization. The 
method we have chosen for this affords the possibility to use the model 
for determining kinetic constants that otherwise are only available from 
non-simple theoretical considerations or otherwise ad hoc empirical 
fitting. 

Compared with real observations (radar and radiometric measure-
ments), the results obtained show that the model reproduces efficiently 
the macro behavior of clouds: cloud occurrences (formation/dissipa-
tion), orders of magnitude of the cloud water content, cloud and rain 
content links are well captured by our model. A possible explanation of 
the discrepancies that can exist between the model and the observations 
(e.g. short delays in cloud occurrence, small differences in Lc values) is 
that instruments which furnish the input data are not always collocated 
in spacetime (e.g. in the case of the AEROMARINE field campaign). 

The time step of the numerical solver is around 0.1 s minimum. In 
addition, it has a relatively short calculation time (lower than 10 s for a 
72 h simulation). Because of this, we have then used the model within a 
two-dimensional (2D) horizontal grid and compared the results with the 
ERA5 reanalyses in two situations: a continental context above the Région 

Fig. 12. Qualitative comparison with SEVIRI/MSG satellite images for some specific days over Reunion Island.  
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Hauts-de-France on one hand, and in the South-West Indian Ocean 
(around Reunion Island) on the other hand. 

Simulations for seven days have been performed for these two cases. 
Once again, our model shows promising results for the horizontal or-
ganization of cloud fields, since the system of three equations provides 
results close to those obtained by complete reanalysis. For the whole 2D 
grids considered, the difference between the reanalysed cloud water 
content (ERA5) and the computed cloud water content (our set of equa-
tions) never exceeds 0.02 g m−3; the most probable difference is rather 
close to 0.007 g m−3. The spatiotemporal resolution of our model is, of 
course, adaptable depending on the user needs; it can be used in any 
region and at the desired altitude provided that the environmental hu-
midity and aerosol concentrations be available. Comparisons with sat-
ellite observations, when exploitable, namely with MODIS/AQUA liquid 
products, show that the model behaves as well as ERA5 since both exhibit 
similar differences with AQUA in terms of liquid water content. In addi-
tion, from the qualitative comparisons with the geostationary images of 
SEVIRI/MSG over the Southern Indian Ocean, around Reunion Island, one 
sees that, sometimes, the model predictions are better than those of ERA5 
in the sense that this last one seems to not see cloudy pixels. The model 
presented here appears thus to present reasonable and physically real-
istic results in terms of cloud behaviour, comparable to other models. 
We mention that detailed 2D fields of humidity and aerosols over a large 
area in the Indian Ocean would be welcome for the present model. 

The promising results of this model of water Vapour-Aerosol-Cloud 
Interactions (VACI) suggest some perspectives. We indicate some of 
them. First, machine learning and/or artificial intelligence could be 
useful in the optimization of the kinetic constants according to the sit-
uation considered (continental, maritime, etc.). A further step would be 
to determine the terms which describe the relevant physical processes 
involved in VACI by an artificial intelligence. This perspective should 
pave the way to new ways of analyzing and modeling cloud physics. 
Another way to improve our system of equations would be to consider 
other characteristics, such as radiation for example, and to examine how 
it is impacted by some properties of the clouds like precipitation. With 
respect to this, we should likely have to introduce explicitly the number 
of raindrop (Nr) as a degree of freedom. In the present version of the 
model, it has not been considered in order to retain some measure of 
simplicity and because focus has been put first on the cloud component 
(in general Nd≫Nr). A third point is the introduction of a coupling be-
tween systems as modeled by Eq. (2). For instance, in the comparison 
with ERA5 reanalyses, each pixel of the grid was assumed to be an in-
dependent system of Eq. (2). Pixel interactions are lacking in order to 
investigate more deeply cloud field organization. Different approaches 
can be envisioned, but they can be classified into two categories: (1) 
those of deterministic essence, which would consist, for instance, to 
consider N sets of Eq. (2) (one per pixel) and to add a coupling term 
between them that could depend on wind; (2) those of stochastic (or 
statistical) nature, which could be inspired for example from the 2D 
Ising model in magnetism. This last avenue is currently under investi-
gation and will be presented in a future paper. 
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Lemodèle présenté ici est unmodèle de type Ising qui s’inspire de la physique

statistique pour l’étude des comportements collectifs dans la matière condensée.

On sait en effet l’efficacité dont a fait preuve le modèle d’Ising pour l’étude du

magnétisme de la matière. Dans un premier temps, nous faisons un point rapide

sur ce type de modèles en rappelant, dans ses grands traits, le modèle d’Ising

originel. Ceci permettra de comprendre à quelles situations ce type de modèle
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est adapté. Puis nous présentons le fonctionnement et les premiers résultats

d’un tel modèle transposé à notre problématique : l’organisation des champs de

nuages au-dessus de l’océan.

6.1 Définition & objectifs

6.1.1 Rappels sur le modèle d’Ising

Dans les années 1920, Ernest Ising, alors étudiant en thèse sous la direction

de Wilhelm Lenz, développa un modèle pour l’étude d’une chaîne linéaire de

moments magnétiques, ayant chacun deux valeurs possibles : « haut » (+M ou ↑)

et « bas » (-M ou ↓) (Ising 1925). Ces moments interagissent entre eux et seule est

considérée, dans ce modèle, l’interaction entre plus proches voisins. Ce modèle

relativement simple et réaliste est alors appelé modèle d’Ising, ou mieux, modèle

de Lenz-Ising puisque c’est Lenz qui l’inventa (Lenz 1920).

Le modèle développé par Lenz et Ising est à une dimension et, hormis à une

température nulle, il ne rend pas compte des transitions de phases d’un corps,

c’est-à-dire des changements soudains et notables de leurs propriétés macrosco-

piques. Or certains corps, dits ferromagnétiques, présentent la particularité de

posséder une aimantation spontanée, même en l’absence de champ magnétique

(c’est le principe des aimants), laquelle disparaît dès que la température dépasse

une certaine valeur critique dépendante du corps (ou température de Curie).

Contrairement à ce que pensait Ising, son modèle est apte à décrire cette tran-

sition. À deux dimensions, N moments magnétiques sont placés sur un réseau

régulier et, comme précédemment, ils ne peuvent prendre que deux valeurs :

±M correspondant respectivement aux états | ↑〉 et | ↓〉. Ces moments magné-

tiques sont en fait des spins (M = 1/2). Pour un spin donné, seul est considéré

le couplage avec ses plus proches voisins. À température nulle, l’énergie est

minimale quand les états de spins sont identiques, ce qui correspond à une

aimantation du milieu extrémale, soit NM , soit −NM . Lorsque la température

croît, l’agitation thermique vient perturber cet ordre macroscopique. À partir de

la température de Curie, l’ordre est macroscopiquement détruit et l’aimantation

moyenne du milieu devient nulle. Le milieu est alors dit paramagnétique. C’est
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la transition de phase ferromagnétique-paramagnétique.

Le modèle d’Ising est certainement l’un des plus célèbres en physique sta-

tistique, en raison de sa relative simplicité et de ses capacités d’explication et

de prédiction. Il est en effet adapté pour décrire des effets collectifs qui résultent

d’interactions locales entre des éléments à deux états (d’où l’archétype du spin

1/2). Outre le magnétisme, citons comme application la description du compor-

tement des alliages binaires A−B. Dans ce cas, on s’intéresse à l’occupation des

sites du réseau cristallin par l’une ou l’autre des espèces atomiques ; les états +

correspondent à des sites occupés par A et les états − à des sites occupés par B.

Suivant la même idée, une autre application est la description de l’adsorption

d’un gaz. Là, on distingue, les sites occupés (état +) de ceux vacants (état −). On

retrouve aussi des modèles de type Ising en biologie, économie, ou sociologie.

6.1.2 Transposition aux champs de nuages

La constatation que, sous certaines conditions, des champs de nuages semblent

présenter une organisation à des échelles suffisamment grandes (∼ 100km) sug-

gère fortement une approche de type Ising pour décrire le comportement de

ces champs. Il s’agit non seulement de comprendre leur apparition puis leur

évolution, mais aussi les traits de leur organisation. Le contexte reste celui d’un

environnement océanique pristin. Comme précédemment, nous portons notre

attention sur les nuages d’eau liquide.

L’idée fondamentale consiste à redéfinir sensiblement un nuage. On sait

que ces derniers se forment pour des conditions particulières d’humidité, de

température et de contenu en aérosols CCN. Le point de vue est donc celui

de la théorie du champ : au lieu de définir un nuage comme un ensemble

identifié de gouttelettes, on considère qu’il s’agit d’un état particulier du champ

C déterminé par le triplet T {température, humidité, concentration en CCN}.

Ainsi, la transposition recherchée s’obtient avec la prescription suivante :

— On construit un réseau, ou une grille, pour représenter la zone géogra-

phique à étudier. La taille et le pas de cette grille sont arbitraires et choisis

selon la situation. En ce qui nous concerne, une zone océanique carrée de

100km de côté, avec un pas de 1km, est bien adaptée.
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— Chaque point de grille ne peut posséder que deux états, soit nuageux (état

+1), soit clair (état −1). Ces deux états correspondent aux deux états de

spin dans le modèle originel. Il importe de bien comprendre que l’état

+1 signifie que le champ C présente des valeurs du triplet T qui sont

thermodynamiquement compatibles avec la formation d’un nuage et que,

à l’inverse, l’état −1 correspond à des valeurs de T qui ne permettent pas

l’apparition d’un nuage (le ciel reste donc clair)

— Chaque point de grille interagit avec ses plus proches voisins et avec

l’océan ; ces interactions seront définies dans la section suivante

La section suivante présente le modèle construit à partir de ces conditions,

nous l’avons appelé IOCIM pour Indian Ocean Cloud Ising Model.

6.2 Fonctionnement du modèle IOCIM

6.2.1 Description

La figure 6.1 schématise IOCIM.

Soit un site (i, j) d’une grille bi-dimensionnelle à une altitude z. Pour l’ex-

plication, on s’appuiera sur une seule dimension, donc en considérant l’entier

i (partie haute de la Figure 6.1). Le passage à deux dimensions est immédiat.

Comme déjà indiqué plus haut, ce site, ou ce pixel, i est caractérisé par un triplet

regroupant la température (T ), l’humidité (Lv) et le nombre de CCN (Na). Ce

triplet étant défini pour chaque valeur de i, il constitue un champ; c’est le champ

que nous avons noté C.

Chaque pixel interagit avec ses plus proches voisins par l’intermédiaire de

flux Φ, en l’occurrence Φ(i ↔ i − 1) et Φ(i ↔ i +1). Il y a en effet des échanges

d’énergie par chaleur, de vapeur d’eau et d’aérosols entre deux pixels contigus.

Les flux correspondants sont notés respectivement ΦE , Φv et Φa. Le même type

d’échanges entre le site i et l’océan est pris en compte ; ce sont les flux notés

Φ(s→ i). En outre, on tient compte de flux sortants comme la sédimentation

(de CCN) et les précipitations. Les flux présentent deux contributions, l’une

dite conductive (ou diffusive) et l’autre convective (ou advective). La première

est due à l’hétérogéneité du champ C : deux valeurs différentes de T , Lv ou Na
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Figure 6.1 – Schématisation du fonctionnement du modèle IOCIM et des in-
teractions entre une parcelle d’air (notée i) et son environnement (Φ(i↔ i −1),
Φ(i↔ i +1) et Φ(s↔ i)).

entre deux pixels voisins conduit à un flux tendant à rétablir l’équilibre. Ce flux

diffusif est proportionnel au gradient de la grandeur non-uniforme (Φdif ∝ ∇x

où x = T , Lv , Na). Les flux convectifs sont liés au vent (vitesse v) : ce dernier

assure un transport tel que Φcon ∝ xv. Signalons enfin que le rayonnement, en

tant que source d’énergie, est susceptible de modifier l’état du pixel i. Bien que

nous ayons représenter cette contribution, sous la forme hν (h étant la constante



140 CHAPITRE 6. Indian Ocean Cloud Ising Model (IOCIM)

de Planck et ν la fréquence), elle n’est pas prise en compte dans cette première

version de IOCIM.

6.2.2 Mise en œuvre informatique

Le modèle IOCIM fonctionne selon l’algorithme schématisé Figure 6.2.

Figure 6.2 – Schématisation des étapes de fonctionnement du modèle IOCIM.

Il y a six étapes :

Tirage au sort

On tire au sort (aléatoirement) un point (i, j) de la grille ;

Création du triplet T

On affecte à ce point une valeur du triplet {T ,Lv ,Na} à l’aide d’un tirage

aléatoire pour les valeurs de chacune des grandeurs T , Lv et Na (il y a donc trois

tirages au sort indépendants). En l’occurrence, les deux premières sont fournies

par les mesures du radiomètre micro-onde deployé pendant la campagne AE-

ROMARINE. Les densités de probabilités des valeurs de T et de Lv , obtenues

lors cette campagne, sont représentées sur la Figure 6.3a et 6.3b, respective-

ment. Pour l’exemple, nous avons choisi une altitude de 2km (soit une pression

standard de 800hPa environ).

C’est parmi ces densités de probabilités que le tirage aléatoire des valeurs de T

et Lv s’effectue. Le nombre de CCN,Na, ne s’obtient pas, lui, aussi directement : il

est dérivé de la mesure d’AOD à 550nm. Celle-ci est relièe à Na selon : AOD870 =

πr2SSAQe870Na, avecQe870 l’efficacité d’extinction à 870 nm (Madry et al. 2011) et

rSSA le rayon des sels marins. On utilise l’exposant d’Angström (α ≃ 0,75 d’après
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Figure 6.3 – Densités de probabilité des mesures de température et d’humidité
absolue issues de la campagne AEROMARINE pour le niveau de pression 800hPa
et le mois de février 2019.

Mascaut, Pujol, Verreyken et al. 2022), considéré comme homogène pour toute

la zone étudiée, afin d’estimer l’AOD à 550nm; précisement AOD550/AOD870 =

(λ550/λ870)
−α .

Le Figure 6.4 montre la densité de probabilité de l’AOD à 870nm. La densité

de probabilité du nombre de CCN Na correspondant est présentée dans l’article

de la Section 6.5 (Fig.4c).

Test d’inversion

La troisième étape est un test d’inversion. La question posée est la suivante :

les valeurs du triplet T est-elle compatible avec un changement d’état en (i, j) ?
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Figure 6.4 – Densités de probabilité des mesures d’AOD à 870nm issues de
la campagne AEROMARINE pour le niveau de pression 800hPa et le mois de
février 2019.

Autrement dit, passe-t-on d’un état de ciel clair à un état nuageux? L’état de (i, j)

est obtenu à l’aide de la formule de Twomey : Na = CSk , où S est la sursaturation,

k = 0,4 (dans un cas océanique) et C un coefficient. Sa valeur peut se calculer

à l’aide du triplet T précédent ; la valeur obtenue est alors comparée au seuil

Cs = 176cm−3 (Hudson et Yum 2002) : si C < Cs, le pixel (i, j) est dans l’état

clair ; si C > Cs, alors il est nuageux. Aussi, partant d’un état initial pour (i, j), la

valeur de T tirée au sort offre deux possibilités : soit elle n’autorise pas (C < Cs)

un changement d’état, soit l’autorise (C > Cs). Dans ce dernier cas, la question

de savoir si on accepte le changement d’état est déterminée par la méthode de

Metropolis (Metropolis et al. 1953).

Si C < Cs ou si le changement d’état n’est pas accepté, on repart au début de

l’algorithme en tirant aléatoirement un nouveau point (i, j).

Si C > Cs et que le changement détat est accepté, alors il devient nécessaire

d’analyser l’impact du changement d’état de (i, j) sur ses plus proches voisins.

En effet, une transition introduit des hétérogénéïtés avec l’environnement. Ainsi,

pour la transition clair→ nuage, de la vapeur d’eau et des aérosols sont consom-

més et la température augmente localement (libération d’énergie par chaleur
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latente).

Flux entre un pixel, ses voisins et son environnement

Comme déjà mentionné plus haut, les échanges interpixels sont assurés par

des flux diffusifs et des flux convectifs. Ils permettent un transport de vapeur

d’eau, d’aérosols et d’énergie (par chaleur).

Les flux diffusifs résultent d’un déséquilibre entre deux pixels voisins et

s’écrivent sous la forme Dx∇x où x = Lv , Na, T et Dx un coefficient de dif-

fusion. Les échanges de vapeur d’eau (en masse) et d’aérosols (en nombre)

sont donnés par la loi de Fick, respectivement ∆Lv = −Dv(Lv,i − Lv,j )Sint∆t et

∆Na = −DSSA(Na,i −Na,j )Sint∆t où Dv = 2,19× 10−5m2 s−1 le coefficient de dif-

fusion de la vapeur d’eau et DSSA celui des aérosols. Ce dernier est donné par

la relation DSSA = 3πkBT Cc µadSSA avec kB ≈ 1,35× 10−23 JK−1 la constante de

Boltzmann, µa la viscosité dynamique de l’air, Cc le facteur correctif de Cun-

ningham (indispensable pour des aérosols de diamètre inférieur à 100 nm) et

dSSA le diamètre des aérosols. L’échange d’énergie par chaleur dépend, lui, du

caractère nuageux ou clair d’un site. S’il est nuageux, il est constitué d’air sec (a),

de vapeur d’eau (v) et d’eau liquide (l). On calcule la quantité d’eau condensée

en retranchant du rapport de mélange de la vapeur d’eau, w, celui à saturation,

ws. En effet, au-delà de ce seuil (w > ws), la vapeur d’eau se liquéfie, d’où la

quantité d’eau condensé : ξe = w −ws. On rappelle que ws = es/(p − es) avec p

la pression totale et es la pression de vapeur d’eau à saturation. Les énergies

internes massique des sites clairs et nuageux s’écrivent respectivement :















Uclair =U−1 = caT + cvwT

Unuageux =U1 = caT + cvwT + clξeT

avec ca ≈ 1005Jkg−1K−1, cv ≈ 1865Jkg−1K−1, cl ≈ 4186Jkg−1K−1, les capaci-

tés thermiques massiques à pression constante de l’air, de la vapeur d’eau et

de l’eau liquide, respectivement. La nature du site tiré au sort (i) permet de

déterminer l’expression de la quantité d’énergie échangée avec un site voisin

(k). Ces échanges sont déterminés par la loi de Fourier : ∆Q−1 = [−λa(Ti −Tk)−
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λv(Ti − Tk)]Sint∆t et ∆Q1 = [−λa(Ti − Tk) − λv(Ti − Tk) − λl(Ti − Tk)]Sint∆t, avec

λa ≈ 0,021Wm−1K−1, λv ≈ 0,016Wm−1K−1 et λl ≈ 0,561Wm−1K−1, les conduc-

tivités thermiques de l’air, de la vapeur d’eau et de l’eau liquide, respectivement.

Les flux convectifs s’écrivent eux sous la forme xv où v est le vent horizon-

tal. Concernant la masse de vapeur d’eau et le nombre d’aérosols transportés,

et donc échangés avec un pixel voisin, on a Lvv Sint∆t et Nav Sint∆t. Quant à

l’échange d’énergie impliquant la température, il est de la forme uv Sint∆t où

u est l’énergie interne volumique, en distinguant comme au-dessus la nature,

claire ou nuageuse, du pixel i considéré.

En présence de vent, les flux convectifs sont en général dominants car l’échelle

de temps pour les échanges par diffusion est plus longue. Ces derniers ne sont

cependant pas sans intérêt car, dans une situation sans vent, ou de vent très

faible, ils peuvent rendre compte de la « stationnarité » d’un champ de nuage ou

de sa lente évolution.

Les échanges d’aérosols, d’énergie et de vapeur d’eau entre un pixel et l’océan

sont également pris en compte dans ce modèle.

Comme on l’a vu au cours des Chapitres 1 et 3, l’océan représente une source

majeure d’aérosols. Nous définissons le flux d’aérosols parvenant à un niveau de

pression avec une vitesse de vent verticalW fixée parΦa =WΦSSA,emisSO−A∆t/V ,

avec ΦSSA,emis le flux d’aérosols émis par l’océan (d’après Ovadnevaite et al.

2014), SO−A la surface d’interface ocean-atmosphère normalisée à l’unité et V le

volume de la parcelle d’air. Pour compenser cet apport, on introduit les pertes

dues au lessivage par précipitation et à la sédimentation. Les flux correspondants

représentent un puit de CCN pour le pixel considéré. Le premier Φprec a été

choisi indépendant du pixel et égal à un taux moyen de 5× 10−5mms−1 ; la

variation correspondante d’aérosols est

∆Na = −Na
3ER

2dgouttes
∆t

où (3ER)/(2dgouttes) est le coefficient de lessivage (Λ en s−1) d’après Sportisse
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2008. Le flux de sédimentation peut s’écrire, lui :

Φsed =Na

[

1
kc

+
1
kd
−
(ρSSAd

2
SSAgCc)/18µa
kckd

]−1

Dans cette dernière équation, le terme entre parenthèses représente la vitesse

de sédimentation pour un dépôt sur une surface composée d’eau et est définie

d’après Saleeby et Heever 2013. kc est un terme de transfert turbulent, kd
représente les effets de la diffusion brownienne et de glissement, µa la viscosité

dynamique de l’air, g la pesanteur, Cc le facteur correctif de Cunningham, et

dSSA et ρSSA respectivement le diamètre et la masse volumique des sels marins.

Les mesures de précipitations dans l’océan Indien (Tropical Rainfall Measu-

ring Mission) montrent un faible taux de précipitations. C’est pourquoi nous

imposons un processus de sédimentation plus important que les précipitations.

Enfin, le flux d’énergie (ΦE ) entre l’océan et le pixel considéré à une altitude

donnée est défini par ΦE = ρacaCH (vh −Us)(Ts −θ) (DeCosmo et al. 1996). Enfin,

les échanges de vapeur d’eau (Φv) sont modélisés par Φv = ρaCE(vh −Us)(Qs −Q)

(DeCosmo et al. 1996), avec CH = 1,1× 10−3 et CE = 1,2× 10−3 des facteurs

correctifs sans dimension, ρa = 1,2kgm−3 la masse volumique de l’air, Us la

vitesse de vent horizontal à la surface de l’océan (vitesse de vent à 10m). Q et

Qs sont les humidités spécifiques à l’altitude donnée et à la surface de l’océan

(respectivement).

Une fois tous ces flux calculés (dont les différents paramètres sont résumés

dans les Tableaux 6.1 et 6.2), on somme algébriquement, pour chaque quantité

échangée, les contributions entre plus proches voisins de chaque site.

Impact sur les plus proches voisins

Les interactions prises en compte, on regarde ensuite la modification du

triplet des plus proches voisins. On modifie leur état le cas échéant.

Tirage au sort d’un nouveau point de grille

On recommence cette série d’étapes en tirant au sort un nouveau point (i, j).
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Tableau 6.1 – Détails des différentes constantes en jeu dans les équations du
modèle IOCIM, valeurs et unités SI (1/2)

Paramètre Signification physique Valeur et unité SI
Construction du triplet T

α Exposant d’Angström (Mascaut, Pujol,
Verreyken et al. 2022)

0,75

AOD Épaisseur optique des aérosols –
Cs Valeur seuil (Hudson et Yum 2002) 176cm−3

Lv Humidité gm−3

Na Concentration en CCN m−3

rSSA Rayon des sels marins m
T Température K
Qe870 Efficacité d’extinction (Madry et al. 2011) –

Flux océan-atmosphère
Λ Coefficient de lessivage par précipitation s−1

µw Viscosité dynamique (Sharqawy et al. 2010) kg(ms)
Φa Flux d’aérosols parvenant à un niveau de pression
Φprec Flux de lessivage par précipitation
ΦSSA,emis Flux d’aérosols émis par l’océan (Ovadnevaite et

al. 2014)
ρa Masse volumique de l’air 1,2kgm−3

Cd Coefficient de traînée 0,0013
CH Facteur correctif sans dimension 1,1× 10−3

CE Facteur correctif sans dimension 1,2× 10−3

dgouttes Diamètre des gouttes d’eau m
Hs Hauteur de la vague 1,3m
R Taux de précipitation moyen 5× 10−5mms−1

Re Nombre de Reynolds : Re = (C1/2
d U10Hs)µw –

U10 Vitesse du vent à 10m ms−1

Q Humidité spécifique à une altitude donnée kgkg−1

Qs Humidité spécifique à la surface de l’océan kgkg−1

SO−A Surface d’interface océan-atmosphère normalisés m2

W Vent vertical ms−1
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Tableau 6.2 – Détails des différentes constantes en jeu dans les équations du
modèle IOCIM, valeurs et unités SI (2/2)

Paramètre Signification physique Valeur et unité SI
Flux interpixels : Φ(i↔ i − 1) et Φ(i↔ i +1)

µa Viscosité dynamique de l’air Pa/s ou kgm−1 s−1

λa Conductivité thermique de l’air 0,021Wm−1K−1

λl Conductivité thermique de l’eau liquide 0,561Wm−1K−1

λv Conductivité thermique de la vapeur d’eau 0,016Wm−1K−1

ζe Quantité d’eau condensée : ζe = w−ws gkg−1

ca Capacité thermique massique de l’air à pression
constante

1005Jkg−1K−1

cl Capacité thermique massique de l’eau liquide à
pression constante

4186Jkg−1K−1

cv Capacité thermique massique de la vapeur d’eau à
pression constante

1865Jkg−1K−1

Cc Facteur correctif de Cunningham –
dSSA Diamètre des aérosols m
DSSA Coefficient de diffusion des aérosols : DSSA =

3πkBT Cc µadSSA

m2/ sec

Dv Coefficient de diffusion de la vapeur d’eau 2,19× 10−5m2/ sec
e, es Pression de vapeur d’eau (es : à saturation) Pa
kB Constante de Boltzmann 1,35× 10−23 JK−1

Uclair,nuage Énergie interne massique du site (clair ou non) J
V Volume de la parcelle d’air considérée m3

v Vent horizontal 1,5ms−1

w Rapport de mélange de la vapeur d’eau : w =
0.622e/(p − e)

gkg−1

ws Rapport demélange à saturation :ws = 0.622es/(p−
es)

gkg−1

.
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6.3 Premiers résultats

En cette fin de thèse, nous avons fait tourner IOCIM en utilisant les données

d’AEROMARINE et en considérant quatre conditions initiales. Les grilles ini-

tiales sont représentées sur la Figure 6.5. La première est une situation claire, la

deuxième une zone 100% nuageuse, et les deux dernières des cas intermédiaires

avec un certain pourcentage de pixels initialement nuageux. La différence entre

la troisième grille et la quatrième sont que celle-là représente une disposition

aléatoire de nuages isolés alors que celle-ci représente une organisation en stries

du champ nuageux.

Figure 6.5 – Quatre grilles initiales possibles : 100% claire, 100% nuageuse,
aléatoire et nuages organisés en stries. Blanc (= +1) : pixel nuageux ; Noir (= −1) :
pixel clair.

Rappelons que, s’agissant d’un modèle à deux dimensions, on doit choisir

une altitude z, donc un niveau de pression, par exemple 975hPa (proche de la

surface), 900hPa (couche limite marine), 800hPa et 700hPa (troposphère libre).

Pour les premiers résultats présentés ici, z = 2km (p ≈ 800hPa).

La Figure 6.6 présente les champs de nuages obtenus après un certain nombre

de tirages au sort (≈ 50000 et 100000) à partir des grilles initiales présentées ci-

dessus. Les simulations données en exemple utilisent les densités de probabilité

(issues de la campagne AEROMARINE) du mois de février 2019.

Nous pouvons observer que les résultats obtenus à partir des grilles initiales

100% claire, 100% nuageuse et composée de nuages en stries sont similaires. En

effet, après 100000 tirages au sort, nous obtenons un champ de nuages avec une

disposition aléatoire. Cependant, nous observons plus de pixels nuageux dans le

cas où l’état initial est 100% nuageux (2eme ligne de la Fig. 6.6). Cela semble être
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Figure 6.6 – Résultats obtenus à partir des quatres grilles initiales possibles
(première colonne), après environ 50000 tirages au sort (2nde colonne) et après
quelque 100000 tirages au sort (dernière colonne), pour le niveau de pression
800hPa avec les données du mois de février 2019 (campagne AEROMARINE).

un comportement réaliste car, dans ce cas, les conditions thermodynamiques qui

constituent le triplet T présentent une grande probabilité de former un nuage.

À l’inverse, à partir d’une grille initiale 100% claire, T montre des conditions

moins favorables à la formation de nuages.

À partir d’une grille initiale aléatoire, le modèle présente un comportement
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intéressant. Au bout de 50000 tirages au sort, le champ de nuage s’organise et

montre une certaine « floculation » qui ressemble fortement à une organisation

des champs de nuages de type « Flowers » (cellules ouvertes) proposée par

Stevens et al. 2020 (Fig. 6.7). À la fin de la simulation (après environ 100000

tirages au sort), le champ de nuages obtenu se présente sous une forme qui

rappelle des cellules fermées (Fig. 6.7).

Figure 6.7 – Comparaison des champs de nuages générés par IOCIM à partir
d’une grille initiale aléatoire (en haut) avec des observations par satellite (en
bas) de type « Flowers »(observation du 23 octobre 2022) et type cellules fermées
(du 12 octobre 2022) au-dessus de l’océan Indien.
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6.4 Conclusion et perspectives

Nous avons présenté, dans ce chapitre, un modèle statistique de type Ising,

IOCIM, capable de générer ou dissiper des nuages, en tenant compte de diffé-

rentes interactions entre une parcelle d’air, ses voisines et son environnement

(comportement collectif). L’étude de l’organisation des champs de nuages est

alors possible à travers cette nouvelle approche de modèlisation 2D. En effet, à

l’aide de quelques propriétés physiques simples, mais réalistes, nous arrivons

à obtenir une évolution du rapport pixel nuageux/pixel clair qui semble cor-

respondre à ce que l’on peut observer. Les premiers résultats présentés ici sont

prometteurs et nous encouragent à des études plus approfondies.

Bien que les résultats préliminaires de IOCIM semblent cohérents, nous

souhaitons à l’avenir apporter certaines améliorations et tester la fiabilité des

simulations. Par exemple, il serait possible d’incorporer une source d’énergie

par rayonnement, susceptible d’influencer, en tant que source d’énergie, l’état

d’un pixel. Les champs de nuages obtenus au-dessus de l’océan Indien par notre

modèle devront en outre faire l’objet d’analyses statistiques et mathématiques

(longueur de corrélation, paramètre d’ordre, fonction de partition...) et de com-

paraison plus quantitatives à des observations satellites. C’est ce que propose

Monroy etNaumis 2021 dans leur approche pour décrire la formation de champs

de nuages organisés à mésoéchelle en utilisant les équations stochastiques de

Ginzburg-Landau et de Swift-Hohenberg dépendantes du temps. Ils utilisent, par

exemple, des champs moyens du modèle d’Ising pour décrire les précipitations

et l’évaporation, et montrent que cette approche peut reproduire l’aspect général

d’un champ de nuages. Signalons, en outre, que l’examen détaillé du rôle de cha-

cune des interactions dans IOCIM et des conditions thermodynamiques (triplet

T ) susceptibles de conduire à des champs nuageux structurés (ou pas), a voca-

tion, selon nous, et c’est notre objectif scientifique, à aboutir à une classification

des champs de nuages en fonction des conditions environnementales.

Notre modèle est, pour le moment, centré sur le Sud de l’océan Indien, pour

des conditions pristines, mais il est possible d’introduire de nouvelles données

in-situ, pour d’autres périodes de temps ou dans des régions différentes.
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6.5 Mascaut et al. (2023)

Les résultats de IOCIM ont fait l’objet d’une publication dans la revue The

European Physical Journal Plus (accepté entre l’écriture de ce manuscrit et la

soutenance de thèse). L’article ci-après reprend et complète donc les résultats

présentés dans ce chapitre et propose une comparaison des simulations IOCIM

avec des observations du satellite MODIS/Aqua. Ces comparaisons confirment

que l’approche de notre modèle d’Ising semble cohérente et encourageante pour

l’étude des champs de nuages au-dessus de l’océan.
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Abstract A two-dimensional Ising model is presented in order to reproduce cloud field organization at the mesoscale (i.e., from

10 up to 10 km). This model takes into account different interactions between an air mass and its environment. It is shown that this

novel and original approach allows to reproduce quite well satellite observations. Although created initially for pristine (i.e., natural)

oceanic conditions, this model can be adapted to any other situations, mutatis mutandis.

1 Introduction

Clouds form from aerosols, in particular cloud condensation nuclei (CCN), over which water vapor condenses under adequate

thermodynamical conditions. Temperature, absolute humidity and number of CCN are thus crucial quantities if one wishes to

understand how clouds evolve, what are their main properties and their impact on the climate. If one observes a cloud field at the

mesoscale (a few hundreds of kilometers in space and several minutes or hours in time), a both striking and scheming property of

clouds is their apparent organization (or structure) under certain conditions. An illustration is given in Fig. 1 which is a satellite

observation (a snapshot) over the Indian Ocean. If one completely disregards the (atmospheric) context, i.e., if one takes this

snapshot without asking what it represents, this field of white and black points may be confused with a lot of organized nonlinear

and irreversible systems, e.g., a Rayleigh–Bénard convection structure. If then one thinks about the context, some natural questions

arise in mind: Are cloud fields really organized and is this organization governed by fundamental laws? How much of randomness

and/or order in such fields and for which spatiotemporal scales? What are the most propitious thermodynamical conditions to get

such cloud fields?

It is not the first time that one notices that clouds seem organized at the mesoscale. To our knowledge, one of the very first study

is that of [1] which focused upon cumulus clouds and analyzed their spatial distribution, morphology, nearest-neighbor distributions

and clustering scales from satellite observations at a 1 km resolution (at least). Satellite data and qualitative considerations have

also been used by [2] who proposed four kinds of mesoscale structures (“Flowers,” “Sugar,” “Gravel” and “Fish”) over the North

Atlantic Ocean. Another example is [3] who suggested that stratocumulus clouds over oceans could present four types of mesoscale

morphology (none cellularity, unorganized cells, closed and opened convective cells) and pointed out that rain may play a key role

in their occurrence.

The present paper proposes an original insight to investigate cloud fields at the mesoscale. From the apparent proximity indicated

with nonlinear and irreversibly generated structures, statistical physics and its undoubtful efficiency in investigating collective

behaviors (magnetism of condensed matter is a good example) is a source of inspiration. A point in the sky (viz. an air parcel) can

be clear or cloudy, and it is coupled with its surroundings, much like, e.g., spins in ferromagnets or localized atoms in a binary

alloy. We formulate the hypothesis that statistical physics may be a fruitful approach for the examination of some atmospheric cloud

fields. In particular, this paper presents a preliminary version of a two-dimensional (2D) Ising-like model taking into account, as

realistically as possible, the possible interactions between an air parcel and its environment. In other words, the observation that,

likely under certain conditions, cloud fields seem to be organized at a sufficiently large scale (∼ 10 − 10 km) strongly suggests an

Ising-like approach to describe the behavior of these fields. It is not only a question of understanding their appearance and how they

evolve, but also the features of their organization.
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Fig. 1 Cloud fields on 02/23/2019

in the Indian Ocean (EOSDIS

Worldview: https://worldview.

earthdata.nasa.gov/?v=54.
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The Ising model is certainly one of the most famous model in statistical physics, due to its relative simplicity and its explanatory

and predictive abilities. Indeed, it is suitable for the description of collective phenomena, like phase transitions, which result from

local interactions between two-state elements (the archetypal 1/2 spin). This model was initially developed by Lenz and Ising [4, 5]

to explain some properties of magnetic matter, like ferromagnets. In two dimensions, N magnetic momenta (1/2 spins) are placed on

a regular grid and can take only two values, ±1/2, corresponding, resp., to the states |↑〉 and |↓〉. A given spin is coupled only with

its nearest neighbors. Depending on the temperature, this model explains the paramagnetic and ferromagnetic states of matter and

affords for the corresponding phase transition at the Curie point. Binary alloys, gas adsorption on a substrate are two other examples

where the Ising model is useful.

It is not the very first time that statistical physics is used to address self-organization of clouds. [6] proposed a phenomenological

cellular automaton to explain why atmosphere acts near criticality during cloud formation. Although the term “Ising” is not written

in this reference, this model turns out to be fundamentally in a similar vein. However, despite of its scientific interest, the couplings

considered in this model make it too simple for the atmospheric context. In the same spirit, [7] have presented an analytical statistical

model to describe the structure of broken cloud fields. These authors have also discussed its possible relation with the 2D Ising

model and encouraged following this line of research while acknowledging that they do not have a rigorous 2D continuous cellular

model (i.e., clouds of arbitrary shape). Here, we propose (1) to consider the idea of the 2D Ising model in cloud field formation,

(2) to develop and deepen much further this idea, and (3) to consider realistic interactions. Another originality of the present article

is that comparisons with real satellite observations are performed; they reveal that Ising simulations and observations agree quite

well. This is the first time, to our knowledge, that such an agreement is showed so explicitly. Focus is put on the specific but

important situation of pristine oceanic conditions, and especially over the South-West Indian Ocean. Indeed, this ocean provides

relatively stable conditions of temperature and, in addition, it is a major source of water vapor (humidity) and CCN aerosols [8,

9]. This region is also representative of the natural component of the climate in the sense that it is largely spared by pollution of

anthropogenic origins; it is thus close to the pre-industrial conditions [8, 10]. Furthermore, the South Indian Ocean is a typical place

of important liquid cloud (e.g., stratocumulus) occurrences [11, 12]. Developing an Ising model is also of great interest since it is

a theory complementary to other stochastic approaches. Recently, [13] have used conjointly an Ising model with time-dependent

stochastic Ginzburg–Landau and Swift–Hohenberg equations in order to reproduce the general appearance of cloud fields.

Section 2 describes the model and its underlying assumptions. We have called this model iocim for “Indian Ocean Cloud Ising

Model.” It can, however, be adapted to any other situations, mutatis mutandis. Results are presented and compared with satellite

observations in Sect. 3. Conclusions and perspectives are given in Sect. 4.

2 Model description

2.1 Assumptions

The underlying idea of our model is to substantially redefine a cloud. Since it is known that a cloud forms under particular

conditions of humidity, temperature and CCN concentration (in number), the point of view is therefore that of field theory: Instead

of defining a cloud as an identified set of droplets, it is considered to be a particular state of the field C determined by the triplet T

{temperature, humidity, CCN concentration}. Thus, to define an Ising model for cloud field examination, we consider the following

main assumptions:
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Fig. 2 Sketch of iocim and

interactions between an air parcel

(i, j) and its environment. The

upper part is for one-dimensional

thinking and the figure at the

bottom is the two-dimensional

grid at the altitude z

1. A network, or a grid, is constructed to represent the geographical area of interest. The size and step of this grid are arbitrary and

chosen according to the situation. As far as we are concerned, a squared ocean area of 10 km side, with a step of 1 km, is well

adapted.

2. Each grid point can only have two states, either cloudy (state +1) or clear (state −1). These two states correspond to the

two spin states in the historical model. It is important to understand that the state +1 means that the field C presents values

thermodynamically compatible with the formation of a cloud and that, conversely, the state −1 corresponds to values which do

not allow the appearance of a cloud (the sky therefore remains clear).

3. Each grid point interacts with its nearest neighbors and with the ocean in a way defined in the next section.

2.2 Description

Figure 2 shows a sketch of iocim.

Consider a site (i, j) of a two-dimensional grid at an altitude z. For simplicity, we will reason first in one dimension by considering

the integer i (upper part of Fig. 2). The generalization to two dimensions is immediate. As already indicated above, this site (or

pixel) i is characterized by a triplet gathering the temperature (T ), the absolute humidity (Lv) and the number of CCN (Na). This

triplet is defined for each value of i; it thus constitutes a field C(i).

Each pixel interacts with its nearest neighbors via fluxes Φ, in this case Φ(i ↔ i − 1) and Φ(i ↔ i + 1). Indeed, two contiguous

pixels exchange energy by heat, water vapor and aerosols. The corresponding fluxes are denoted ΦE , Φv and Φa , respectively. The

same type of exchanges can also occur between the pixel i and the ocean; the corresponding fluxes are Φ(s → i) – the “s” holds for

“surface.” In addition, outgoing fluxes such as CCN sedimentation and precipitation (rain) are taken into account. Fluxes have two

contributions: One is called conductive (or diffusive) and the other convective (or advective). The first is due to heterogeneities in

the field C: Two different values of T , Lv or Na between two neighboring pixels lead to a flux tending to re-establish equilibrium.

Such a diffusive flux is proportional to the gradient of the non-uniform quantity: Φdi f ∝ Dx∇x with x 
 T, Lv, Na and where

Dx is a coefficient of diffusion for x. Convective fluxes depend on wind speed (v) which allows the transport of x: Φcon ∝ xv.
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Fig. 3 Algorithm of the iocim operating steps

Finally, let us point out that radiation, as an energy source, is able to modify the state of pixel i. Although we have represented this

contribution in Fig. 2, under the form hν (h is Planck’s constant and ν the radiation frequency), it is not taken into account in this

first version of iocim.

2.3 Implementation

iocim follows the algorithm shown in Fig. 3.

There are six main steps:

(1) Random drawing: we draw (randomly) a pixel (i, j) from the 2D grid;

(2) Creation of the triplet T

A value for the triplet {T, Lv, Na} is assigned to this pixel using a random draw for the values of each of the quantities T , Lv and

Na (so there are three independent draws). For that, we have used measurements made during the field campaign aeromarine,

around Reunion Island, in the South-West Indian Ocean [9]. During aeromarine, a microwave radiometer was deployed from

mid-December 2018 to early March 2019 in Saint Denis (Reunion Island). It provides temperature (T ) and absolute humidity (Lv)

data with a very high time resolution (at most 1min) between 0 and 10 km of altitude. The probability density functions of the values

of T and Lv obtained from these measurements are displayed in Fig. 4a and b, respectively. For the example, we have chosen an

altitude z 
 2 km (i.e., standard pressure p ≈ 800 hPa). The probability density function for the number Na of CCN is displayed

in Fig. 4c. The values of Na have been measured by particle counters. It is from these three probability density functions that the

values of T , Lv and Na are randomly drawn. It is worth precising that the values measured during aeromarine, around Reunion

Island, are typical of the Indian Ocean [8, 9], so that they can be considered as representative of the considered marine pristine

thermodynamic conditions.

(3) Inversion test

The third step is a test of inversion. The question is the following: Are the values of the triplet T compatible with a change of state

for the pixel (i, j)? In other words, can this state change from (for instance) a state of clear sky to a cloudy state (or reciprocally,

from a cloudy state to a clear sky state)? The answer can be obtained using Twomey’s formula [14]: Na 
 C Sk , where S is the

supersaturation, k 
 1/4 (oceanic case) and C a coefficient. The value of the latter is calculated from the triplet considered as

follows: From T and Lv picked randomly in the corresponding pdfs, one can calculate, by means of the ideal gas law, the water

vapor pressure e 
 Lv(R/Mv)T , where Lv 
 mv/V is the mass (mv) of vapor (per unit volume), R ≈ 8.314 J−1K mole−1 the gas

constant and Mv ≈ 18g mole−1 the molar mass of water. Then, one derives S 
 (e − es)/es where es is the water vapor pressure at

saturation (Clausius–Clapeyron relationship). Then, from a value of Na picked randomly in the pdf, one finally gets C 
 Na/Sk .

To sum up, picking up randomly values for Lv , T , Na in the pdfs gives a random value for S and thus for C. This last value is then

compared to the threshold Cs 
 176 cm−3 [15]:

• if C < Cs , the pixel (i, j) is in the clear state;

• if C > Cs , then it is cloudy.

So, starting from an initial clear state (for instance) for (i, j), the associated value of T randomly drawn offers two possibilities:

Either it does (C>Cs) or does not (C<Cs) allow a state change. In the case the change is allowed, the question of whether one

accepts the state change is determined by means of the Metropolis algorithm [16]. Consequently: (1) if C < Cs or the change of

state is not accepted, we start again at the beginning of the algorithm by randomly drawing a new point (i, j); (2) if C > Cs and

the change of state is accepted, then it becomes necessary to analyze how the change of state for the pixel (i, j) impacts the state of

its nearest neighbors (i ± 1, j ± 1), see Fig. 2 (bottom part). Indeed, a transition introduces heterogeneities with the environment.

For the clear → cloud transition, water vapor and aerosols are consumed and the temperature increases locally (release of energy by

latent heat). The same reasoning is valid for an initial cloudy pixel, but permuting the two conditions: If C > Cs , the state transition

(cloudy → clear sky) is forbidden, whereas it is permitted if C < Cs . When such a transition occurs, water vapor and aerosols are

released and the temperature locally decreases (consumption of energy—opposite to the latent heat).
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Fig. 4 Probability density functions of the measured temperature T (a), absolute humidity Lv (b) and aerosol concentration (in number) Na (c) during the

aeromarine field campaign in February 2019 at an altitude of 2 km (standard pressure level p ≈ 800 hPa). These pdfs represent a statistic over the whole

month of February 2019

(4) Fluxes between a pixel, its neighbors and its environment

The interpixel exchanges are due to diffusive and convective fluxes. They permit transport of water vapor, aerosols and energy (by

heat).

Diffusive fluxes Dx ∇x result from an imbalance between two neighboring pixels. The exchanges of water vapor (in mass)

and aerosols (in number) are given by Fick’s law, respectively ∆Lv 
 −Dv [Lv(i, j) − Lv(i ± 1, j ± 1)] Sint∆t and ∆Na 


−Da [Na(i, j) − Na(i ± 1, j ± 1)] Sint∆t where Dv ≈ 2.19 × 10−5 m2 s−1 is the diffusion coefficient for water vapor [17] and

Da ≈ 4.9 × 10−12 m2 s−1 that for aerosols [18]. In the expressions of ∆Lv and ∆Na , Sint is the surface through which exchanges

occur and ∆t a user-defined duration. (We have taken 1min.) The diffusive exchange of energy (by heat Q) is determined by Fourier’s

law: Q 
 −λ [T (i, j) − T (i ± 1, j ± 1)] Sint∆t , where λ is the thermal conductivity. If the pixel (i, j) is a clear sky pixel, λ is

the sum of the thermal conductivity for dry air (λd ) and of the thermal conductivity for water vapor (λv). If the pixel is cloudy, it

contains also liquid water (thermal conductivity λl ) and so λ 
 λd + λv + λl . Typical values in the atmosphere at z ≈ 2 km are [17]:

λa ≈ 0.021W m−1K−1, λv ≈ 0.016W m−1K−1 and λl ≈ 0.561W m−1K−1. Heat then changes the internal energy per unit of dry

air mass of the neighborhood. According to the nature of a neighbor pixel, the variation of its internal energy is:
{

Q 
 ∆Uclear 
 (ca + cvw) ∆T

Q 
 ∆Ucloudy 
 (ca + cvw + clξ ) ∆T

with ca ≈ 1005 J kg−1K−1, cv ≈ 1865 J kg−1K−1, cl ≈ 4186 J kg−1K−1, the specific thermal capacities at constant pressure for

dry air, water vapor and liquid water, respectively [17]. From these two expressions, we can deduce the ∆T concomitant to the energy

exchange. The thermal capacities are assumed to be independent on the temperature. In these two expressions, w is the mixing ratio

of water vapor, viz. the mass of water vapor per unit of dry air mass, and ξ that of liquid water. The former is directly given by the

value of humidity, while the latter is given by ξ 
 w − es/(p − es) where es is the water vapor pressure at saturation (Clapeyron’s

relationship). This identity is only valid if w > es/(p − es) for liquid water appears only above the saturation condition.

Convective fluxes between two pixels are of the form xvh where vh is the horizontal wind. With respect to the mass of water vapor

and the number of aerosols transported, and therefore exchanged with a neighboring pixel, we have Lvvh Sint∆t and Navh Sint∆t .

The energy exchange involving temperature is of the form uvh Sint∆t where u is the internal energy per unit volume—we distinguish,

as above, the clear or cloudy nature of the considered pixel (i, j). In the presence of wind, convective fluxes dominate generally the

diffusive fluxes because the time scales of the latter are longer. However, diffusive fluxes are not without any interest because, in a

windless situation, or for very weak wind, they become important and can account for the “stationarity” of a cloud field or its slow

evolution.

The exchanges of aerosols, energy and water vapor between a pixel and the ocean are also taken into account in this model. Indeed,

the ocean is a major source of CCN aerosols and of water vapor. It is also a reserve of energy. We can define the flux of aerosols
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Fig. 5 Four examples of initial grids: 100% clear, 100% cloudy, random and clouds streakily organized. White: cloudy pixel. Black: clear pixel

reaching the altitude z by Φa 
 Φa, o W SO A∆t , where Φa, o is the flux of aerosols emitted by one cubic meter of oceanic water,

SO A the surface of the ocean-atmosphere interface, and W the vertical wind speed ([19]). To compensate for this input, losses due

to precipitation (mainly rain) and sedimentation are introduced in the model. The corresponding fluxes represent a CCN sink for the

considered pixel. The first Φprec has been chosen independent of the pixel and equal to an average rate R 
 5 × 10−5 mm s−1 [17];

the corresponding variation of aerosols is ∆Na ≈ −4.9 × 10−12 RNa∆t [20]. The sedimentation flux takes into account apparent

weight of the CCN (i.e., weight plus buoyancy force depending on diameter and density of the aerosols), aerodynamics friction,

local turbulent air motions and Brownian motion. It can be written as: Φsed 
 −10−6 Na∆t [21].

Finally, the energy and water vapor fluxes (ΦE and Φv , resp.) between the ocean (temperature Ts) and the considered pixel (i, j)

at the altitude z are [22] ΦE 
 ρacaCH [vh(i, j) − Us][Ts − T (i, j)] and Φv 
 ρaCE [vh(i, j) − Us][Lv,s − Lv(i, j)], with

CH ≈ 1.1 × 10−3 and CE ≈ 1.6 × 10−3 two factors, ρa ≈ 1.29 kg m−3 the air density, Us the horizontal wind speed at the ocean

surface and Lv,s the absolute humidity just above the oceanic surface. These formulas are empirical relationships linking air/sea

exchanges with, especially, the horizontal wind. The importance of the latter is due to the fact that, blowing tangentially to the

sea surface, it extracts molecules and energy which are then transported upward. The corrective coefficients CH and CE allow to

parameterize the upward air mass motion in the transport. The values taken here are averaged values typical of marine conditions.

In the above expression of Φa relative to the air/sea exchange of aerosols, the horizontal velocity is included in Φa,o through an

appropriate Reynolds number (see [19, Eq. 3]) The values of vh are taken from ERA5 reanalyses1, for the whole month of February

2019 in the region considered.

Once calculated all the fluxes, we sum algebraically, for each quantity exchanged, the contributions between the closest neighbors

of each site.

(5) Impact on the nearest neighbors: Once the interactions have been calculated, we look at how the triplets of the nearest neighbors

are modified, and their respective state are changed accordingly if necessary.

(6) Draw a new grid point: The algorithm finishes at this point for the pixel (i, j) and its four closest neighbors. This series of steps

is repeated from the beginning by randomly drawing a new pixel (i, j).

In the current version of iocim, the boundary conditions are such that, at the grid boundaries, only three neighbors are considered

for the different exchanges (fluxes); there is no exchange (energy, aerosols or humidity) coming horizontally from outside the grid.

The pdfs used in this model are assumed to be representative of the region considered, whatever the grid size from the smallest

one (10 km)2 up to the current one (100 km)2. This is not a too severe assumption for the Indian Ocean, since this area is relatively

quite “homogeneous” in its thermodynamical properties (see, e.g., [8, 9]). Nonetheless, a better representation over the horizontal

scales would be better. Presently, the required data are not available. However, they should be available in a mid-future thanks to the

MAP-IO field campaign2 which is still in progress.

3 Results

For the present study, iocim has been run with four initial grids (Fig. 5). The first one is a totally clear sky situation, the second a

100% cloudy area, and the last two ones are intermediate cases with a certain percentage of initial cloudy pixels. The difference

between the third grid and the fourth one is that the former represents a random arrangement of isolated clouds, while the latter

represents a streaky organization of the cloud field. This last organization has been listed by [1, (Fig1, C and F)].

1 ERA5 is the latest climate reanalysis produced by ECMWF (European Center for Medium-Range Weather Forecast). Reanalyses are realized combining

observations with models in order to generate time series of various meteorological variables.

2 A boat is embarking different instruments to perform measurements over the Indian Ocean (https://www.data-terra.org/en/news/map-io-a-marine-and-

atmospheric-observatory-aboard-the-marion-dufresne/).
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Fig. 6 Results obtained by iocim from the four initial grids (first column), after approximately 50 000 draws (2nd column) and after approximately 100, 000

draws (last column), for z 
 2 km (pressure level 800 hPa) with data for February 2019 (aeromarine field campaign)

First, we must choose an altitude z, and therefore a pressure level, for example, 975 hPa (near to the surface), 900 hPa (marine

boundary layer), 800 hPa and 700 hPa (free troposphere). The results presented here use the probability density functions from the

aeromarine field campaign in February 2019 at z 
 2 km (p ≈ 800 hPa).

Starting from the initial 100% clear, 100% cloudy and streaky cloud grids similar cloud fields with random arrangements of

the cloudy pixels have been obtained after 100 000 draws (Fig. 6). Cloudy pixels are more numerous if the initial state is 100%

cloudy (second line), which is a realistic result because, for such a case, the thermodynamic conditions which constitute the triplet

T have already a high probability of forming a cloud. Conversely, from an initial 100% clear grid (first line), T shows less favorable

conditions for cloud formation, so that cloudy pixels are not at all dominant. Similar results have been obtained after repeating

several times the simulations starting from the same grid.
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Fig. 7 Comparison of cloud fields generated by iocim from a random initial grid (top) with satellite observations (bottom) of “Flowers” type (on October,

23th 2022) and closed cells (on October, 12th 2022) over Indian Ocean

A very interesting behavior is exhibited by iocim when starting from a random initial grid. After 50, 000 random draws, the

cloud field organizes itself and shows some flocculation which strongly looks like what one can observe from satellite imagery. In

particular, the simulated flocculation resembles strikingly to the “flowers”-type organization proposed by [2]. See the left part of

Fig. 7 (top and bottom). At the end of the simulation (after around 100 000 random draws), the resulting cloud field appears in a

shape reminiscent of closed cells (Fig. 7, right part). This suggests that iocim is capable of reproducing the spatial organization of a

cloud field from simple, but realistic, physical parameters and exchanges between an air mass and its environment. We precise that

about several tens of thousands draws are necessary to reach the cloud field states presented here (Fig. 7). This means that such fields

appear after exploring enough values for the triplet. An estimate is about #30 000 for the structure on the left-hand panel and about

#80 000 for the structure on the right-hand panel. The numbers indicated on the title of each panel (on the top), viz. #50 000 and

#99 999, are larger. This is because we have continued to draw randomly much after the necessary numbers (#30 000 and #80 000)

in order to be sure that the simulated cloud fields do not change anymore.

We ran a simulation, for the four initial grids, with the same input distributions as before but without the convective fluxes between

the pixels, i.e., considering only the ocean/atmosphere convective fluxes and the inter-pixel conductive fluxes. The results are shown

in Fig 8. After about 50 000 draws, the simulated cloud fields tend toward a random arrangement, regardless of the initial grid. We

observe that, for an initially 100% cloudy grid, the number of cloudy pixels is greater than for the other cases (as previously, the

triplet T shows greater probabilities of forming a cloud). However, flocculations (observed earlier from an initial random grid) do

not form anymore, namely in the absence of convective flux. The latter then seems to play a crucial role in the organization of the

cloudy fields.

In order to evaluate more quantitatively what iocim simulates, we have compared the simulated fields with observations from

the Modis/Aqua satellite in the same region (Southern Indian Ocean) on February 23th , 2019. We have chosen this special date
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Fig. 8 Same as Fig. 6 but without interpixel convective fluxes

and area because the data used to feed iocim are the probability density functions deduced from in situ measurements carried

out during February 2019 around Reunion Island (close geographical area, same meteorological conditions, [8]). Hence, in situ

measurements and satellite observations coincide in time and location. Moreover, during the passage of the satellite on this date,

different organizations of cloud fields could be observed. Thus, the thermodynamic conditions simulated by iocim are representative

of the region and the season.

Figure 9 shows the Modis/Aqua satellite observations, on February 23th , 2019, in the box {60◦S – 40◦S; 80◦E – 125◦E}. The

three colored boxes (A, B and C) identify particular cloud organizations for the comparison with iocim simulations. These three

regions offer the opportunity to test iocim for various typical cloud organizations: one with a low percentage of clouds (flocculation,

region A), with a higher cloud fraction (region B) and an important cloud cover of closed cells type (region C).
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Fig. 9 Modis/Aqua observations,

February 23th, 2019, 07:35 UTC,

(Universal Time Coordinate) over

the Southern Indian Ocean

Fig. 10 Modis/Aqua observations of the February 23th, 2019 (first column) and iocim simulations from a random initial grid (2nd column) for the three

selected cases (regions A, B and C). The last column presents the cloud fractions calculated for the observations and the simulations as well as the difference

(absolute value)
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Fig. 11 On the left: Observation-simulation differences (Modis/Aqua-iocim) and mean values for the three boxes considered (A, B and C). On the right:

Ratio of cloud fractions of iocim compared to cloud fractions of the Modis/Aqua observations for the three regions

For the iocim-Satellite comparison, we have focused on the cloud fraction and for different grid sizes. For that, we have determined

the percentage of cloudy pixels for square grids with sizes ranging from 10 × 10 km2 up to 100 × 100 km2, progressing step sizes

of 2 × 2 km2, in order to test iocim at different spatial scales.

Figure 10 displays the observations (A, B and C) from Modis/Aqua (first column) and the corresponding simulated fields (second

column) (grid size: 100 × 100 km2). The values of the cloud cover obtained for each grid size (simulated and observed) are shown

in the last column of Fig. 10.

It is quite striking to see, again, that the model is close to the observations in terms of how clouds are spatially organized. This

seems to be particularly the case for cloud fields with heavy cloud cover (closed cell type, region C and region B). The calculated

cloud covers in each case show little differences between the simulation and the observations: The difference Modis-iocim (in

absolute value) never exceeds 20%, and the average value of these differences does not reach 4%.

For the box A, iocim slightly overestimates (Modis-iocim difference less than 9%) the cloud fraction compared to the observed

cloud field. For a grid of side more than 50 km, the model and the observations seem to correspond well. In the second region (B),

the observed cloud fraction is higher than the iocim cloud fraction when the spatial scale is less than 25km2. Beyond, the model

presents negligible differences with the observations. Concerning the region C, the observed and simulated cloud fractions are very

close. An underestimation of the model for grid sides less than about 30 km and more than around 80 km is still visible.

The evolution of the observation-model differences, for each of the three regions, is plotted as a function of the size of the considered

grid in Fig. 11. It can be noted that, for the three cases, the smallest differences are for a grid of a size around 60 × 60 km2. This

means that iocim model best reproduces observations for mesoscale cloud fields of about 60 km. This is not a surprising behavior.

At a too small spatial case (small grid size), the atmosphere is submitted to fluctuations which prevent any clear organization to

form. At a high enough scale (large grid size), thermodynamic conditions can significantly change with space inside the grid so that

one cannot expect a clear and well-identified cloud field organization to be related to specific thermodynamic conditions (here, the

data represented by aeromarine).

Figure 11 also presents the correlation of cloud fraction obtained by the model and observed by satellite, for the boxes A, B and

C. The data appear to be approaching the [1:1] line. The red crosses show the values for a grid of 60 × 60 km2 and are, in the three

case studies, positioned on this line [1:1]. Also, this figure confirms that iocim tends to underestimate cloud fractions when the grid

has heavy cloud cover. Conversely, the model overestimates the cloud fractions when fewer clouds are present.

Another way to characterize cloud field organization is to calculate the ratio (or occurrences) Rl<r that the distance l between

two cloudy pixels, taken randomly, is less than a fixed radius r. We have estimated l from the Modis/Aqua observations and from

the iocim simulations. We have chosen r ranging from 1 km (grid resolution) up to the size of the considered grid. The ratio that

l < r is then calculated, for each grid size, for the three regions A, B and C. Figure 12 presents the correlation of Rl<r for the

satellite observations and for the iocim simulations (first column). The second column shows these same ratios as a function of r in

the case where the observation-simulation differences are minimal. For the region A (first row), the simulated ratio is lower than that

deduced from the observation for small grid size (e.g., 40 × 40 km2 grid size). Conversely, for larger grids (e.g., 100 × 100 km2),

the model shows higher ratios. The minimum average difference is obtained for a grid size of 50 × 50 km2. Regions B and C show

very good agreement between iocim simulations and Modis/Aqua observations. These last results correspond to what was obtained

for the cloud fractions.
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Fig. 12 First column: Scatter plot of the ratio (Rl<r ) for satellite observations and for iocim simulations. Second column: Ratio Rl<r versus radius r for

the case where the observation-simulation differences are minimal for each region
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The preliminary results presented are encouraging. Indeed, it can be said that, at least for the context chosen here, iocim is

able to reproduce cloud fields with spatial organizations similar to those observed. This first version therefore incites to deepen the

investigations and to further develop and improve the original approach of iocim.

4 Conclusion and perspectives

In this paper, a 2D Ising-like model (iocim) for simulating cloud field organization at the mesoscale has been presented. This model

is primarily based on the natural assumption that a cloud is just a particular state of the thermodynamic field formed by temperature,

humidity and aerosol (CCN) population (number) of the atmosphere rather than an identified population of droplets and raindrops

(focus has been put on liquid clouds, not on ice clouds). It has been shown that iocim is capable of generating and dissipating

clouds by taking into account different interactions between an air mass (a pixel in the model) and its environment, i.e., the closest

neighborhood and the oceanic surface (collective behavior). Also, we have been able to examine the evolution of the cloudy/clear-sky

pixel ratio and to highlight its closeness with observations. The work presented in this paper thus suggests strongly that answering

the fundamental question of cloud field organization, and relation with specific thermodynamic conditions, seems to be possible

by means of a novel approach using efficient fundamental physics tools. This is of crucial importance to better understand climate

change and especially the role played by clouds.

The results of this first version of iocim are promising. Their consistency and agreement with satellite observations encourage

us to follow this line of research and to consider some perspectives of investigation. First, a deeper examination of the role of each

of the interactions considered in iocim and of the thermodynamic conditions likely to lead to structured (or not) cloud fields is

intended to propose a cloud field classification depending on environmental conditions. For that, it would be helpful to run iocim

differently as done here, precisely by fixing (so imposing a constraint) the total energy and the total mass of the system (the grid

at z). This should suggest which possible cloud field states are allowed for a fixed value of the energy (and the mass). In a near

future version iocim will have to incorporate radiation as a source of energy capable of influencing the state of a pixel and so the

cloud organization. The cloud fields observed and simulated will also have to be analyzed in terms of statistical physics (at and out

of equilibrium): Correlation length, order parameter, partition function, entropy will be calculated. A question of prime importance

(for us) is the criticality of the clear sky-cloudy sky transition and especially whether it follows a principle of extremal production

rate entropy. We think that the original approach presented here could contribute to provide some answers.

The model iocim is, for now, centered on the South Indian Ocean, in pristine conditions. More refined data, considering precise

horizontal variations (and for different seasons) of the thermodynamical quantities in pristine conditions, should be available in a

mid-future thanks to the MAP-IO field campaign.

Of course, iocim can also be adapted to other conditions, mutatis mutandis.

We hope that this study will pave the way to further investigations on cloud fields which combine atmospheric science and

fundamental physics. This kind of approach is more than welcome: Atmospheric science gives the context, fundamental physics

gives the tools!
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Cette thèse s’inscrit dans un contexte scientifique relatif à la formation des

nuages, et plus précisement aux couplages entre la vapeur d’eau, les aérosols et

les nuages. Nous avons choisi un contexte précis, celui des régions océaniques

pristines. La raison est que ces régions ultra-propres (ou vierges, sauvages, pri-

mitives) en termes d’aérosols constituent une composante naturelle du climat ;

éloignées des continents, ces régions sont épargnées par les pollutions d’origines

anthropiques. On peut les considérer comme proches des conditions atmosphé-

riques pré–industrielles. Par conséquent, elles sont d’un intérêt de premier plan

pour l’étude du changement climatique. En outre, les océans occupent presque

trois quarts de la surface planétaire et constituent donc un réservoir d’aérosols

(naturels) et d’humidité. Une des originalités de cette thèse est que relativement

peu d’études se focalisent sur ces régions pristines car l’impact humain sur le

climat est une préoccupation qui retient l’attention de la communauté scien-

tifique. Analyser la composante naturelle permet aussi de mettre en évidence

cette composante anthropique.

Pour tenter d’apporter une contribution, deux types d’études ont été réali-

sées : une étude expérimentale et une étude théorique. La premiere est relative à

une campagne de mesures autour et sur l’île de la Réunion (campagne AEROMA-

RINE). Quant à la seconde, elle porte sur le développement de modèles par le

biais de deux approches fondées sur une démarche interdisciplinaire conciliant

la physique statistique, la dynamique non-linéaire et les sciences du climat.

Les travaux réalisés pendant cette thèse ont permis, dans un premier temps,

de caractériser les propriétés physiques des aérosols naturels (marins) et les

conditions thermodynamiques dans un contexte océanique pristin, grâce aux

mesures de la campagne AEROMARINE. Lors de cette campagne, six vols ins-
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trumentés ont permis d’échantillonner les aérosols (principalement marins), de

quantifier leurs propriétés physiques (AOD, concentrations...) et de déterminer

leur distribution verticale. Nous avons ainsi trouvé que les aérosols suivent la dis-

tribution verticale suivante : (L1) dans la couche limite marine (z ≤ 0,5km), les

aérosols (d’origine océanique ou insulaire selon le vent) viennent essentiellement

de la surface ; (L2) la couche intermédiaire, c’est-à-dire entre 0,5 et 1,5km, est

une couche demélange dans laquelle les aérosols sont mélangés à ceux provenant

des couches atmosphériques inférieures et/ou supérieures ; et (L3) au-dessus

d’une altitude de 1,5km, les aérosols échantillonnés ne sont pas sensiblement

impactés par la surface et une concentration de fond en aérosols naturels a pu

être quantifiée.

Cesmesures ont ensuite été utilisées pour les aspects théoriques. Tout d’abord,

nous avons construit un modèle de type proie-prédateur (à partir du modèle de

O. Pujol et Jensen 2019) capable de décrire certaines caractéristiques macro-

scopiques des interactions aérosols-vapeur d’eau-nuages. Ce modèle considère

la vapeur d’eau comme une variable indépendante du système ; il s’agit d’un

système de trois équations (degrés de liberté) qui s’inspire de la dynamique

de compétition entre espèces. L’intérêt d’une telle approche est d’essayer de

contribuer à la compréhension d’un système aussi complexe que les interactions

aérosols-vapeur d’eau-nuages, sans considérer toute la complexité de ces cou-

plages. Ce type de modèle diffère donc des modèles atmosphériques les plus

exhaustifs tels que les LES, CRMs ou modèles de prévision. Face à la complexité

de ces derniers, il n’est pas inutile d’examiner des modèles plus simples qui n’ont

pas vocation, certes, à les remplacer mais sont plutôt à valeur au moins heuris-

tique. Ils peuvent en effet constituer une aide précieuse pour comprendre les

interactions mentionnées plus haut. Le modèle de type proie-prédateur construit

lors de cette thèse montre alors que nous parvenons à décrire les aspects ma-

croscopiques les plus importants dans un nuage. Ce qui peut paraître ici être

une affirmation a été corroboré et justifié par la comparaison des sorties du

modèle avec des mesures in-situ, des réanalyses et/ou des observations satellites.

Ainsi, nous avons montré que le cycle de vie des nuages (apparition, évolution,

disparition, contenus en eau, organisation, etc) est bien simulé par notre sys-

tème de trois équations. De plus, ce modèle pourrait être utilisé, non seulement
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comme modèle de formation de nuages, mais aussi comme outil pour détermi-

ner des valeurs optimisées pour les constantes cinétiques (entrant en jeu dans

les équations) à partir d’observations dans un contexte déterminé. Deux pistes

d’amélioration sont envisageables : (i) ajouter un terme de couplage entre les

pixels, qui pourrait dépendre du vent par exemple ; (ii) utiliser l’intelligence

artificielle (ou le machine learning) pour l’optimisation des constantes cinétiques

du modèle.

Le second modèle présenté dans ce manuscrit ne concerne pas un nuage isolé

comme précedemment mais s’intéresse à l’organisation des champs de nuages au-

dessus de l’océan Indien. S’inspirant du modèle d’Ising en physique statistique,

il a été baptisé IOCIM (Indian Ocean Cloud Ising Model). Son principe est le

suivant : partant du changement d’état d’une parcelle d’air (par ex. d’un état clair

à nuageux), il considère que ce changement d’état est susceptible de modifier

l’état (clair→ nuageux) de l’air environnant. Par le biais de ces interactions, on

s’attend à ce qu’un changement d’état local puisse avoir des conséquences sur

une région étendue. Dans ce modèle, nous prenons en compte les interactions

avec l’océan, qui, rappelons-le, est un réservoir important d’aérosols (naturels),

de vapeur d’eau et d’énergie. Les premiers résultats montrent que l’approche

originale de ce modèle permet de reproduire un champ de nuages comparable à

ce que l’on peut observer par satellite. Ces champs dépendent de la nature et

de l’intensité des interactions considérées (entre l’océan et une parcelle d’air et

inter-parcelles). Nous précisons que les résultats sont préliminaires en fin de

thèse, de sorte que IOCIM a vocation à être complété, amélioré puis comparé

à des observations de façon plus quantitative. Une analyse plus détaillée des

paramètres thermodynamiques (température, humidité et concentration en

CCN) sera réalisée pour essayer de prédire et/ou reproduire l’organisation des

champs nuageux en fonction des conditions environnementales.

Un couplage entre nos deux modèles, qui sont alors complémentaires, pour-

rait en outre être réalisé dans le sens où les caractéristiques des nuages (Lv ,Lc,Na,...)

de chaque pixel du modèle IOCIM pourraient être déterminées par notre modèle

de type proie-prédateur.

Les deux modèles développés au cours de cette thèse pourront être, à l’avenir,

alimentés par d’autres données in-situ dans l’océan Indien, comme celles du
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programme MAP-IO (Marion Dufresne Atmospheric Program - Indian Ocean).

Pour ce projet, le Marion Dufresne (bateau de ravitaillement des Terres Australes

Françaises, naviguant quatre fois par an dans l’océan Indien) a été instrumenté

et utilisé comme laboratoire mobile. La répétition des navigations, sur les mêmes

routes maritimes et les mêmes périodes permet d’étudier les variabilités in-

terannuelles atmosphériques au-dessus des océans Indien et Austral, dans les

eaux de surface, et à plus long terme de documenter les tendances et prévisions

climatiques. Cette plateforme mobile d’observation permet la caractérisation des

émissions d’aérosols marins pour la prédiction numérique atmosphérique ou les

modèles climatiques, une fois les masses d’air d’origine terrestre (principalement

d’Afrique et de Madagascar) aient été isolées. Il s’agit d’étudier le transport de

masse d’air et la redistribution des aérosols et des composés chimiques dans la

troposphère et la stratosphère ainsi que de suivre les changements atmosphé-

riques globaux, notamment dans la région de l’océan Indien. Cela permettra

ainsi de faire progresser notre compréhension des échanges océan-atmosphère,

des pollutions régionales et des mécanismes chimiques en permettant d’amé-

liorer et d’adapter les paramétrisations utilisées dans les modèles numériques

de prévision météorologique et climatique dans la région occidentale de l’océan

Indien.

Les résolutions sapio–temporelles de nos deuxmodèles (de type proie-prédateur

et IOCIM) étant aisément adaptables selon les besoins, les mesures issues d’autres

campagnes, dans des régions/conditions météorologiques différentes et pour des

périodes de temps variées pourraient également être utilisées. Nous espérons

que les approches originales que nous avons formulées et présentées au cours

de cette thèse constitueront, en raison des résultats encourageants qu’elles ont

donné, les premières pierres de nouvelles directions de recherches. Nous espé-

rons aussi que cette thèse permettra de renforcer l’intérêt scientifique porté sur

les régions pristines.
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AnnexeA

Contenus en eau des nuages simulés

par le modèle proie-prédateur et par

les réanalyses ERA5 au-dessus de

l’océan Indien (Chap. 5)

Les figures qui suivent représentent les contenus en eau des nuages simulés

par notre modèle de type proie-prédateur (panel du haut) et simulés par ERA5

(panel du bas) au-dessus de l’océan Indien, autour de l’île de La Réunion, entre

le 9 et le 15 février 2019. Chaque grille de chaque figure correspond à une heure

de la journée, c’est-à-dire que les résultats sont représentés de 00:00 à 23:00 UTC

pour chaque jour de la simulation.

Pour la première journée de simulation (le 9 février, Fig. A.1), la région a

une couverture nuageuse importante (d’après les deux modèles). Les réanalyses

ERA5 et notre modèle montrent des résultats similaires, bien que notre modèle

simule des contenus en eau des nuages (Lc) plus étendus spatialement entre 6:00

et 14:00 UTC. Les deux jours suivants (les 10 et 11 février, Figs. A.2 et A.3), il y a

peu de nuages au-dessus de la zone d’étude d’après les deux modèles. Cependant,

notre système d’équations a tendance à surestimer légèrement les Lc par rapport

aux réanalyses ERA5 (notamment autour de l’île de La Réunion). À l’inverse,

pour les 12 et 13 février (Figs. A.4 et A.5), ERA5 simule des Lc plus étendus que

189
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notre modèle. Enfin, pour les 48 dernières heures de cette simulation (Figs. A.6

et A.7), les réanalyses ERA5 et notre système d’équations présentent des résultats

très similaires (organisation, ordres de grandeur, etc).

En résumé, nous constatons que les contenus en eau des nuages simulés par

nos équations au-dessus de cette région sont globalement en accord avec les

réanalyses ERA5, bien que, ponctuellement, ils ne sont pas identiques. Globa-

lement, les apparitions/disparitions des nuages sont similaires, de même que

l’organisation spatiale et l’évolution temporelle des nuages simulés. Les contenus

en eau des nuages obtenus par nos trois équations sont, de plus, du même ordre

de grandeur que ceux d’ERA5 (entre 0 et 0,2gm−3).



ANNEXEA. Contenus en eau des nuages simulés par lemodèle proie-prédateur et par les réanalyses

Figure A.1 – Le 9 février 2019 : contenus en eau des nuages (Lc) issus de notre
modèle (panel du haut) et des réanalyses ERA5 (panel du bas).
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Figure A.2 – Identique à la Fig.A.1, pour le 10 février 2019.
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Figure A.3 – Identique à la Fig.A.1, pour le 11 février 2019
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Figure A.4 – Identique à la Fig.A.1, pour le 12 février 2019
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Figure A.5 – Identique à la Fig.A.1, pour le 13 février 2019
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Figure A.6 – Identique à la Fig.A.1, pour le 14 février 2019
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Figure A.7 – Identique à la Fig.A.1, pour le 15 février 2019
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AnnexeB

Comparaison des contenus en eau des

nuages simulés et observés par

MODIS/Aqua au-dessus de l’océan

Indien (Chap. 5)

Les figures suivantes montrent les contenus en eau des nuages issus de

MODIS/Aqua (pour les deux valeurs de h considérées), issus de notre système

d’équations et issus des réanalyses ERA5.

Nous pouvons observer sur ces figures que notre système d’équations et les

réanalyses ERA5 fournissent des contenus en eau du même ordre de grandeur

pour chaque passage du satellite et il apparaît même que notre modèle semble

parfois mieux reproduire la couverture nuageuse au dessus de l’île de La Réunion.

C’est notamment le cas pour les passages du 10 et 11 février (Figs. B.1 et B.3). En

revanche, pour les passages du 13 et 15 février (Figs. B.7 et B.11), les réanalyses

ERA5 montrent des résultats plus proches des observations, et notre modèle

sousestime l’étendue spatiale des nuages.

Cette annexe présente également les différences de contenus en eau des

nuages moyennés sur les quatre quarts Nord-Ouest, Nord-Est, Sud-Ouest, et

Sud-Est de la grille, pour chaque passage du satellite. Ces différences entre

observations et modélisations nous montrent que les modèles (Éqs. 5.2 et ERA5)
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fournissent les différences les plus faibles pour la plus grande valeur de hauteur

des nuages. Nous pouvons également déduire de chacun des passages du satellite

MODIS, que les deux modèles montrent des différences avec les contenus en

eau des nuages déterminés à partir des observations très similaires (mais pas

identiques). Notre système à trois équations montre des différences légèrement

inférieures avec les observations pour trois passages du satellite (10, 11 et 14

février, Figs. B.2, B.4 et B.10). Il simule donc, dans ces trois cas, des contenu en

eau de nuages plus proches de la réalité que les réanalyses ERA5. Au contraire,

ERA5 s’approche au mieux des observations les 13 et 15 février (Figs. B.8 et

B.12).

Notre modèle semble donc s’approcher, voire égaler, les réanalyses ERA5

dans ce contexte et pour cette simulation de sept jours.



ANNEXE B. Comparaison des contenus en eau des nuages simulés et observés parMODIS/Aqua au-dessus

Figure B.1 – Le 10 février 2019 : Contenus en eau des nuages issus de MO-
DIS/Aqua, le modèle de type proie-prédateur et des réanalyses ERA5.
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Figure B.2 – Le 10 février 2019 : Différences absolues MODIS/Aqua - Modèle &
MODIS/Aqua - ERA5, pour hmin et hmax.
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Figure B.3 – Identique à la Fig.B.1, pour le 11 février 2019
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Figure B.4 – Identique à la Fig.B.2, pour le 11 février 2019



ANNEXE B. Comparaison des contenus en eau des nuages simulés et observés parMODIS/Aqua au-dessus

Figure B.5 – Identique à la Fig.B.1, pour le 12 février 2019
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Figure B.6 – Identique à la Fig.B.2, pour le 12 février 2019



ANNEXE B. Comparaison des contenus en eau des nuages simulés et observés parMODIS/Aqua au-dessus

Figure B.7 – Identique à la Fig.B.1, pour le 13 février 2019
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Figure B.8 – Identique à la Fig.B.2, pour le 13 février 2019
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Figure B.9 – Identique à la Fig.B.1, pour le 14 février 2019
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Figure B.10 – Identique à la Fig.B.2, pour le 14 février 2019



ANNEXE B. Comparaison des contenus en eau des nuages simulés et observés parMODIS/Aqua au-dessus

Figure B.11 – Identique à la Fig.B.1, pour le 15 février 2019
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Figure B.12 – Identique à la Fig.B.2, pour le 15 février 2019



AnnexeC

Contenus en eau des nuages simulés

par le modèle proie-prédateur et par

les réanalyses ERA5 au-dessus de la

région Hauts-de-France (Chap. 5)

Les figures qui suivent sont présentées de la même manière que l’Annexe A,

mais pour la simulation sur sept jours au-dessus de la région Hauts-de-France,

centrée autour de Lille, entre le 1er et le 7 octobre 2020.

En comparant les contenus en eau des nuages simulés par notre système

d’équations (pannel du haut) et ceux issus des réanalyses ERA5 (pannel du bas),

nous constatons que l’évolution, l’organisation spatiale et les ordres de grandeur

sont très proches tout au long de la simulation. Nous constatons tout de même

que le modèle proie-prédateur affiche, ponctuellement, des valeurs de Lc plus

importantes que ERA5, notamment entre 00:00 et 05:00 UTC pour cinq jours de

cette simulation.

Ainsi, notre modèle semble être le plus proche possible des observations

satellites en contexte continental à Lille, c’est-à-dire avec des concentrations

d’aérosols plus élevées. Dans ce contexte, le modèle est comparable à ERA5.
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Figure C.1 – Le 1er octobre 2020 : contenus en eau des nuages (Lc) issus de notre
modèle (panel du haut) et des réanalyses ERA5 (panel du bas).
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Figure C.2 – Identique à la Fig. C.1, pour le 2 octobre 2020
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Figure C.3 – Identique à la Fig. C.1, pour le 3 octobre 2020
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Figure C.4 – Identique à la Fig. C.1, pour le 4 octobre 2020
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Figure C.5 – Identique à la Fig. C.1, pour le 5 octobre 2020
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Figure C.6 – Identique à la Fig. C.1, pour le 6 octobre 2020
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Figure C.7 – Identique à la Fig. C.1, pour le 7 octobre 2020



AnnexeD

Comparaison des contenus en eau des

nuages simulés et observés par

MODIS/Aqua au-dessus de la région

Hauts-de-France (Chap. 5)

Les figures de cette Annexe présentent les contenus en eau des nuages issus

de MODIS/Aqua (pour les deux valeurs de h considérées), issus de notre système

d’équations et issus des réanalyses ERA5 (de la même façon que pour l’Annexe B).

Nous pouvons observer sur ces figures que notre système d’équations et les

réanalyses ERA5 fournissent des contenus en eau quasiment identiques pour

chaque passage du satellite MODIS.

Cette annexe présente également les contenus en eau des nuages moyennés

sur les quatre quarts Nord-Ouest, Nord-Est, Sud-Ouest, et Sud-Est de la grille,

pour chaque passage du satellite. Cette comparaison entre observations et mo-

délisations nous montre que les modèles (proie-prédateur et ERA5) fournissent

les différences les plus faibles pour la plus grande valeur de hauteur des nuages

(hmax = 2500m), comme pour le cas d’étude précédent.
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Figure D.1 – Le 1er octobre 2020 (10:00 UTC) : Contenus en eau des nuages issus
de MODIS/Aqua, le modèle de type proie-prédateur et des réanalyses ERA5.



ANNEXED. Comparaison des contenus en eau des nuages simulés et observés parMODIS/Aqua au-dessus

Figure D.2 – Le 1er octobre 2020 (10:00 UTC) : Différences absolues MO-
DIS/Aqua - Modèle & MODIS/Aqua - ERA5, pour hmin et hmin.
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Figure D.3 – Identique à la Fig.D.1, pour le 1er octobre 2020 (12:00 UTC)



ANNEXED. Comparaison des contenus en eau des nuages simulés et observés parMODIS/Aqua au-dessus

Figure D.4 – Identique à la Fig.D.2, pour le 1er octobre 2020 (12:00 UTC)
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Figure D.5 – Identique à la Fig.D.1, pour le 02 octobre 2020 (11:00 UTC)
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Figure D.6 – Identique à la Fig.D.2, pour le 02 octobre 2020 (11:00 UTC)
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Figure D.7 – Identique à la Fig.D.1, pour le 03 octobre 2020 (10:00 UTC)
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Figure D.8 – Identique à la Fig.D.2, pour le 03 octobre 2020 (10:00 UTC)
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Figure D.9 – Identique à la Fig.D.1, pour le 03 octobre 2020 (12:00 UTC)
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Figure D.10 – Identique à la Fig.D.2, pour le 03 octobre 2020 (12:00 UTC)



232ANNEXED. Comparaison des contenus en eau des nuages simulés et observés parMODIS/A

Figure D.11 – Identique à la Fig.D.1, pour le 04 octobre 2020 (11:00 UTC)
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Figure D.12 – Identique à la Fig.D.2, pour le 04 octobre 2020 (11:00 UTC)
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Figure D.13 – Identique à la Fig.D.1, pour le 05 octobre 2020 (11:00 UTC)
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Figure D.14 – Identique à la Fig.D.2, pour le 05 octobre 2020 (11:00 UTC)
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Figure D.15 – Identique à la Fig.D.1, pour le 06 octobre 2020 (11:00 UTC)
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Figure D.16 – Identique à la Fig.D.2, pour le 06 octobre 2020 (11:00 UTC)
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Figure D.17 – Identique à la Fig.D.1, pour le 07 octobre 2020 (11:00 UTC)
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Figure D.18 – Identique à la Fig.D.2, pour le 07 octobre 2020 (11:00 UTC)
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Interactions aérosols-vapeur d’eau-nuages en région océanique pristine

Résumé

Les régions ultrapropres en termes de contenu en aérosols (« pristines ») présentent un
intérêt de premier plan dans l’étude du changement climatique car elles sont grandement
épargnées par les pollutions d’origines anthropiques. Caractérisées par des épaisseurs
optiques d’aérosols (AOD) inférieures à 0.1, elles sont des indicateurs précieux pour la
composante naturelle du climat, laquelle reste toujours mal comprise car masquée par
des contributions anthropiques. En raison de ces faibles AOD, les interactions aérosols-
nuages peuvent présenter une sensibilité exacerbée : de petites variations de l’AOD ou de
la quantité de vapeur d’eau peuvent avoir des conséquences importantes (non linéaires)
sur la formation des nuages et leurs propriétés.
Le Sud de l’océan Indien, identifié comme région océanique pristine, a fait l’objet d’une
campagne de mesures (campagne AEROMARINE) de plusieurs mois visant à collecter
des données sur les aérosols marins (propriétés optiques, distribution verticale, ...) et les
paramètres thermodynamiques (température, vapeur d’eau, ...) au large des côtes de l’île
de La Réunion. L’analyse des données acquises durant cette campagne, notamment les
AOD et l’humidité ambiante, permet de mieux comprendre l’évolution de ces paramètres
dans un environnement « pristin ».
Les résultats obtenus et présentés dans cette thèse ont permis de caractériser la dis-
tribution verticale des aérosols naturels (marins). Ces données in-situ sont utiles pour
l’élaboration de deux nouveaux modèles qui pourraient aider à mieux comprendre le
système aérosols-vapeur d’eau-nuages. Le premier modèle que nous présentons est
une modélisation simplifiée, à trois équations (trois degrés de liberté), fondée sur la
dynamique de la compétition entre espèces (modèle de type proie-prédateur). Il permet
de décrire les propriétés macroscopiques des interactions entre aérosols, vapeur d’eau
et nuages chauds, sans considérer toute la complexité du système. Il est confronté à
des mesures in-situ, les réanalyses ERA5 ou encore des observations satellites dans
différentes situations météorologiques.
En outre, nous présentons un second modèle pour l’étude des champs de nuages à
méso-échelle. Baptisé IOCIM (Indian Ocean Cloud Ising Model), ce modèle est de type
Ising ; il s’appuie sur la physique statistique dont on connaît l’efficacité pour l’étude des
comportements collectifs dans la matière condensée.

Mots clés : aérosols marins, région océanique, océan indien, vapeur d’eau,

nuages, interactions aérosols-nuages, modélisation, modèle proie-prédateur,

modéle ising (iocim), campagne de terrain aeromarine

Laboratoire d’Optique Atmosphérique (LOA)
– – – – –



Abstract

Ultra-clean regions in terms of aerosol content (“pristine”) are of prime interest in the
study of climate change because they are largely spared from anthropogenic pollution.
Characterized by aerosol optical thicknesses (AOD) lower than 0.1, they are valuable
indicators for the natural component of the climate, which is still poorly understood
because it is masked by anthropogenic contributions. Due to these weak AODs, aerosol-
cloud interactions can present a high sensitivity: small variations in the AOD or the
amount of water vapour can have large (non-linear) consequences on the formation of
clouds and their properties.
The Southern Indian Ocean, identified as a pristine ocean region, was the subject of a
field campaign (AEROMARINE campaign) during several months aimed at collecting
data on marine aerosols (optical properties, vertical distribution, etc...) and thermo-
dynamic parameters (temperature, water vapour, etc.) off the coast of Reunion Island.
The analysis of the data acquired during this campaign, in particular the AOD and
the ambient humidity, makes it possible to better understand the evolution of these
parameters in a “pristine”environment.
The results obtained, and presented in this thesis, have made it possible to characterize
the vertical distribution of natural (marine) aerosols. These in-situ data are useful for
the development of two new models that could help to better understand the aerosol-
water vapour-cloud system. The first model we present is a simplified one, with three
equations (three degrees of freedom), based on the dynamics of species competition
(prey-predator like model). It makes it possible to describe the macroscopic properties of
the interactions between aerosols, water vapour and warm clouds, without considering
the whole complexity of the system. It is confronted with in-situ measurements, ERA5
reanalyses or even satellite observations in different meteorological situations.
In addition, we present a second model for the study of mesoscale cloud fields. Called
IOCIM (Indian Ocean Cloud Ising Model), this model is of the Ising type; it is based
on statistical physics, the effectiveness of which is known for the study of collective
behavior in condensed matter.

Keywords: marine aerosols, ocean region, indian ocean, water vapor, clouds,

aerosol-cloud interactions, modeling, prey-predator model, ising model,

aeromaraine field campaign
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