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Je tiens d’abord à remercier Fleur Couvreux et Philippe Dubuisson pour leur précieux travail
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Résumé

Le transfert radiatif est crucial dans la modélisation de l’atmosphère, du climat, et pour la
simulation du changement climatique. Les calculs de flux radiatifs au sommet de l’atmosphère et
en surface permettent notamment d’estimer le bilan énergétique de la planète, grandeur dont la
bonne estimation est une contrainte importante dans les simulations climatiques. De nombreux
éléments interagissent avec le rayonnement dans l’atmosphère : gaz, aérosols, nuages, et différents
types de surfaces (végétation, océans, neige...). Ces différents composants ne se comportent pas
de la même façon avec le rayonnement solaire, dont la source est le soleil, et avec le rayonnement
infrarouge, dont la source est la surface terrestre ainsi que l’atmosphère elle-même. Dans ces deux
situations, les nuages, composés de gouttelettes d’eau liquide et/ou de cristaux d’eau solide, repré-
sentent une difficulté importante de modélisation. Les nuages sont des objets complexes, de part
leur composition, leur géométrie, et leurs interactions multiples avec le rayonnement. L’interaction
nuage-rayonnement est étudiée depuis de nombreuses années, et il a été démontré qu’elle représente
un des obstacles les plus importants à l’amélioration des modèles globaux de simulation du climat.
Dans cette thèse, nous nous intéressons à un des aspects clé dans la représentation de l’effet des
nuages sur le rayonnement : le recouvrement vertical des nuages. Cette notion est en effet liée de
manière directe à la couverture nuageuse, grandeur de premier ordre dans le calcul de l’albedo
d’une scène nuageuse. Dans le cadre du recouvrement vertical des nuages, nous mettons en place
un formalisme permettant d’explorer en profondeur différentes hypothèses de recouvrement des
nuages, en particulier le recouvrement exponentiel-aléatoire, qui est une combinaison linéaire d’un
recouvrement maximal et d’un recouvrement aléatoire. Nous montrons que cette hypothèse de re-
couvrement peut, sous certaines conditions, permettre une très bonne représentation des propriétés
des nuages, à la fois géométriques et radiatives, même à partir d’un profil vertical nuageux de ré-
solution grossière. Nous démontrons que la variabilité verticale sous-maille de la fraction nuageuse,
bien que non prise en compte par les modèles atmosphériques grande échelle, peut avoir un impact
significatif sur les flux solaires calculés au sommet de l’atmosphère. La prise en compte rigoureuse
de la résolution verticale par le recouvrement est également un facteur important.
Dans un second temps, nous incorporons ces résultats dans un code de transfert radiatif par Monte
Carlo (RadForce). L’utilisation de ce nouvel algorithme, qui utilise par ailleurs une approche raie-
par-raie pour les différents gaz atmosphériques, nous permet d’estimer l’altitude d’émission de
chaque composant présent dans l’atmosphère. Ces nouveaux outils nous permettent d’analyser de
manière nouvelle des forçages radiatifs liés aux gaz à effet de serre, ainsi que l’impact de la prise en
compte du recouvrement vertical des nuages.

Mots clés : Recouvrement vertical des nuages, hétérogénéité sous-maille, rayonnement, Monte
Carlo, forçage radiatif
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Abstract

Radiative transfer is a crucial process in atmospheric and climate modelling, as well as for cli-
mate change simulations. Computations of radiative fluxes at the top of the atmosphere and at the
surface allow us to estimate the radaitive budget of the planet, which is very important to represent
correctly when it comes to climate simulations. Many elements interact with the radiation in the
atmosphere : gases, aerosols, clouds, and different types of surfaces (vegetation, oceans, snow...).
These different components do not interact in the same way with solar radiation, that comes from
the sun, and with infrared radiation, that comes from the earth’s surface and the atmosphere itself.
In both situations, clouds, composed of liquid water droplets and/or solid water crystals, represent
an important modeling difficulty. Clouds are complex objects, because of their composition, their
geometry, and their multiple interactions with the radiation field. Cloud-radiation interaction has
been studied for many years, and it has been shown that it represents one of the most important
obstacles to the improvement of global climate models.
In this work, we focus on one of the key aspects in the representation of the effect of clouds on
radiation : vertical cloud overlap. This notion is indeed directly linked to the cloud cover, which is
a quantity of first order importance in the calculation of the albedo of a cloud scene. Within the
framework of the vertical cloud overlap, we develop a formalism allowing us to explore in depth
various hypotheses of cloud overlap, in particular exponential-random overlap. We show that this
overlap hypothesis can, under certain conditions, allow a very good representation of cloud proper-
ties, both geometric and radiative, even from a coarse resolution vertical cloud profile. We show that
the vertical subgrid variability of the cloud fraction, although not taken into account by large-scale
atmospheric models, can have a significant impact on the solar fluxes calculated at the top of the
atmosphere. The rigorous consideration of vertical resolutions by the overlap is also an important
factor.
We then focus on incorporating these overlap results into a Monte Carlo radiative transfer code
(RadForce). The use of this new algorithm, which also uses a line-by-line approach for the different
atmospheric gases, allows us to model the emission altitudes of each atmospheric component. These
new tools allow us to analyze in a new way the radiative forcings linked to greenhouse gases, as
well as the impact of taking into account the vertical overlap of clouds and their vertical subgrid
heterogeneity.

Keywords : Cloud overlap, subgrid vertical heterogeneity, radaitive transfer, Monte Carlo, ra-
daitive forcing
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4.2 L’algorithme Monte Carlo utilisé : RadForce . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 94
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2 Chapitre 1. Introduction

1.1 Avant-propos

Cette thèse porte sur le recouvrement vertical des nuages et sa prise en compte dans des cal-
culs de transfert radiatif. Ayant eu lieu au Laboratoire de Météorologie Dynamique, elle s’inscrit
avant tout dans un cadre de recherche sur la modélisation du climat. Cette thèse fait partie du
projet MCG-Rad (Monte-Carlo Global Radiative Forcings Computation), projet dont le but est
d’estimer, par un calcul radiatif unique, le forçage radiatif de certains gaz à effet de serre, en uti-
lisant des champs atmosphériques issus de simulations globales de l’atmosphère terrestre, sur une
période climatique. Ce calcul de référence nécessite en particulier une prise en compte des nuages
et de leurs propriétés radiatives, tâche représentant un des objectifs de cette thèse. Comme nous
allons le voir, cet objectif a soulevé de nombreuses questions de recherche concernant à la fois les
nuages et le rayonnement, et ouvert la porte à des développements, aussi bien en terme de mo-
délisation que d’outils numériques, dans les deux domaines. Les travaux réalisés au cours de cette
thèse l’ont été dans un contexte de développement de paramétrisations physiques pour les modèles
atmosphériques, et s’inscrivent, même de manière indirecte, dans une perspective d’amélioration de
la représentation des nuages dans les modèles atmosphériques.

De part ces liens forts avec la modélisation numérique du climat, un effort a été fait dans ce pre-
mier chapitre pour présenter ce contexte général, avant d’introduire plus directement les nuages et
l’importance de leur bonne modélisation, notamment vis-à-vis du transfert radiatif. Ces différentes
étapes nous permettront de présenter d’abord des aspects généraux de la modélisation atmosphé-
rique, avant d’introduire les enjeux de recherche en modélisation des nuages et en transfert radiatif
nous permettant de définir plus précisément les objectifs de cette thèse à la fin de ce premier chapitre.

Si le but principal de ce manuscrit est de présenter les résultats de mon travail de recherche
pendant cette thèse, j’ai également essayé d’en faire un document pouvant servir à d’autres doc-
torants à l’avenir. Ayant moi-même beaucoup appris de la lecture de certains manuscrits de thèse
forts didactiques, j’ai essayé de rendre le mien également clair, explicite, et à même d’introduire
mon sujet de thèse dans le contexte plus général de la modélisation atmosphérique, notamment
dans les deux premiers chapitres.
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1.2 La modélisation climatique

De la simple observation de la météo quotidienne à la prédiction de rendements de panneaux
photo-voltäıques dans les prochaines années, en passant par la compréhension du réchauffement cli-
matique du siècle prochain, comprendre les divers mouvements, transformations et rayonnements
des masses d’air et d’eau dans le ciel terrestre est tantôt un plaisir, tantôt un objectif opération-
nel, et tantôt une nécessité impérieuse. Mais dans toutes ces situations il s’agit aussi - et parfois
surtout - de formuler des hypothèses scientifiques, de soulever des questions et de tenter d’y ré-
pondre, bref d’essayer de comprendre la physique de la “machine” terrestre. Dans cette tentative de
compréhension du climat terrestre, la modélisation climatique a aujourd’hui de nombreux objectifs
scientifiques : saisir la variabilité interne du climat, étudier les climats passés, préciser le couplage
entre l’atmosphère, les océans et les surfaces continentales, ou encore prévoir les conséquences de
différents forçages anthropiques, en particulier l’émission massive dans l’atmosphère de gaz à effet
de serre depuis la fin du 19ème siècle.

Depuis les années 1960 et les premiers modèles atmosphériques globaux (Manabe and Wethe-
rald, 1967, 1975), d’énormes progrès, tant conceptuels que sur les capacités de calculs numériques,
ont permis d’améliorer et de développer les modèles de climat. En 2021, le chapitre sur les bases
physiques du sixième rapport sur le réchauffement climatique du GIEC (Groupe d’experts Intergou-
vernemental sur l’évolution du Climat) était basé sur les simulations issues de plus de 100 modèles
climatiques, développés par 49 groupes de recherche à travers le monde (IPCC, 2021; Eyring et al.,
2016). Si des observations rigoureuses mais ponctuelles de l’atmosphère existent depuis des millé-
naires, les technologies développées durant les dernières décennies (radar, lidar et imagerie satellite
par exemple) ont également permis une augmentation significative de la couverture, précision et
variété des données climatiques disponibles, et leur analyse a permis d’améliorer notre compréhen-
sion du climat et des processus atmosphériques.

Cependant, la modélisation de l’atmosphère reste un exercice difficile, et une multitude d’inter-
actions et de processus échappent encore à notre compréhension, ou nécessitent des recherches plus
approfondies. Une des causes fondamentales de ces difficultés est la très grande variabilité d’échelles
spatiales et temporelles devant être prises en compte pour modéliser l’atmosphère. La figure 1.1
montre certains des ordres de grandeur en jeu. À l’échelle planétaire, les structures de circulation
grande échelle permettent le transfert d’énergie de l’équateur vers les latitudes polaires. D’autres
processus à l’échelle de plusieurs centaines à plusieurs milliers de kilomètres sont spécifiques à
certains climats régionaux (moussons, soulèvement de poussières dans les déserts ou encore tem-
pêtes tropicales). Les nuages, dont la bonne représentation dans les modèles globaux est essentielle,
comme nous le verrons plus loin, peuvent faire quelques centaines de mètres à quelques dizaines de
kilomètres. À des échelles plus petites, la turbulence, la forme des particules de glace dictée par la
microphysique ou le spectre d’absorption des gaz présents dans l’atmosphère sont autant d’aspects
à prendre en compte et à quantifier. Ces différents phénomènes et processus sont abordés à partir
des grands principes et équations de la physique, qui s’appliquent à de multiples échelles, en parti-
culier les fondements de la dynamique des fluides, la thermodynamique et le transfert radiatif.
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Figure 1.1 – Différentes échelles à modéliser. a) Schéma de la Terre et des différentes cellules de
circulation grande échelle, structure les plus grandes de l’atmosphère. b) Maillage du modèle couplé
LMDZ, utilisé pour modéliser le climat global sur des temps climatiques. La résolution horizontale
est de l’ordre de 100 km. c) Simulation à l’échelle de l’Europe du modèle météorologique du centre
Européen (ECMWF, https://www.ecmwf.int/), représentant en couleur la température à 2 m
et les vents à 30 m. La résolution est de l’ordre de 10 kilomètres. d) Simulation LES de cumulus
de couche limite (Villefranque et al., 2019). La zone représentée fait 5 km de coté pour 4 km de
haut, avec une résolution verticale de 5 m. e) Simulation DNS d’un jet turbulent, la résolution est
de l’ordre du cm. f) Spectres d’absorption atmosphériques tirés de la base spectroscopique IASI
(https://iasi.aeris-data.fr/, haut : spetre mesuré par IASI/MetOp, milieu et bas : quatre
simulations pour identifier les gaz absorbants). Les bandes d’absorption des différentes espèces
présentes dans l’atmosphère peuvent présenter des milliards de transitions dans les tables utilisées
pour les calculs radiatifs.

https://www.ecmwf.int/
https://iasi.aeris-data.fr/
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1.2.1 Différents modèles numériques pour différentes échelles

Afin de représenter et d’explorer diverses situations atmosphériques, les modèles numériques
sont des outils essentiels dans la recherche en physique atmosphérique et en météorologie. Ces mo-
dèles sont construits sur la base de principes physiques et permettent de réaliser des simulations
(trajectoires météorologiques) à partir desquelles on étudie le climat (statistiques sur la météo).
Pour étudier l’ensemble des échelles et phénomènes atmosphériques dont la variété a été évoquée
précédemment, différents modèles existent. Certains sont présentés dans cette section. On s’attar-
dera particulièrement sur les modèles dits LEM, dont un exemple est présenté dans le chapitre 2, et
dont des simulations haute résolution sont utilisées dans les chapitres 3 et 4. La figure 1.2 représente
schématiquement ces modèles en fonction de leurs complexités et résolutions.

DNS

Les DNS, ou Direct Numerical Simulations sont les modèles de simulation numérique résolvant
les équations de Navier-Stokes à l’échelle la plus fine, en allant jusqu’à l’échelle de Kolmogorov
pour résoudre la turbulence (environ 1mm dans le cas de turbulences de l’air dans des conditions
thermodynamiques usuelles). Cette précision a un coût calculatoire très important et ne permet
pas de modéliser des domaines plus grands que quelques mètres. Dans le cadre de la dynamique
des fluides atmosphériques, ces modèles peuvent être utilisés pour simuler par exemple le mélange
turbulent dans les nuages ou les structures turbulentes sur les bords de nuages de couche limite
(Mellado et al., 2010; Abma et al., 2013; Kumar et al., 2017).

LEM

Les LEM, ou Large Eddy Models, sont des modèles intermédiaires simulant seulement une partie
de la turbulence, et permettent de réprésenter des domaines plus grands. Dans ces modèles, seuls
les tourbillons les plus grands sont résolus, avec comme critère que ces tourbillons soient associés
à au moins 80% de l’énergie cinétique turbulente présente dans le domaine simulé. Le reste de
la turbulence est représentée par des paramétrisations sous-maille utilisant l’équation de l’éner-
gie cinétique turbulente, et les tourbillons d’échelle inférieure à la maille sont souvent considérés
comme homogènes et isotropes. Développés en premier par Deardorff et al. (1970), les premiers
LEM atmosphériques ont ensuite été enrichis (Sommeria, 1976; Sommeria and Deardorff, 1977) de
paramétrisations sous-mailles de changements de phase et de représentation de l’eau nuageuse pour
simuler la couche limite nuageuse. Dans les simulations (LES) effectuées avec ces modèles, d’autres
phénomènes physiques sous-mailles sont aussi paramétrisés, comme la microphysique (représenta-
tion des gouttelettes et des cristaux de glace par exemple). Depuis peu, de nouvelles méthodes ont
été développées pour prendre en compte le rayonnement et des effets 3D des nuages dans les LEM
(Wissmeier et al., 2013; Jakub and Mayer, 2015; Klinger and Mayer, 2016).

L’augmentation des capacités informatiques de calculs permet aujourd’hui d’obtenir des simula-
tions LES sur des domaines conséquents (de quelques kilomètres à quelques centaines de kilomètres)
avec des résolutions spatio-temporelles élevées (dx ≈ 10-100 m et dt=1 s). Certains centres de re-
cherche ont pour but de simuler intégralement l’atmosphère terrestre aux échelles d’un LEM, afin
de pouvoir “observer” à haute résolution des phénomènes tels que l’organisation méso-échelle de la
convection profonde tout en prenant en compte l’impact de l’échelle globale.
Aujourd’hui, les LEM sont souvent utilisés pour représenter précisément des processus atmosphé-
riques, et développer, évaluer et calibrer des paramétrisations (Guichard and Couvreux, 2017) qui
pourront être utilisées dans des modèles à des échelles plus grandes, notamment des modèles glo-
baux. C’est la raison pour laquelle ces simulations seront particulièrement utilisées dans cette thèse,
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s’agissant des seules simulations avec une résolution suffisante pour résoudre la géométrie des cu-
mulus de couche limite. Le modèle utilisé ainsi que les simulations étudiées sont présentés plus en
détails dans la chapitre 2.

CRM

Les CRM, ou Cloud Resolving Models sont des modèles numériques utilisés pour simuler des
domaines plus grands que les LEM. Ils ne résolvent aucune échelle de la turbulence mais ont été
développés pour résoudre et étudier les structures de la convection profonde (avec une résolution de
l’ordre du km). Ils sont couramment utilisés pour simuler des échelles comme celle de l’organisation
méso-échelle de la convection profonde (100-1000 km). Leur résolution est assez fine pour résoudre
la géométrie des nuages dans le cas de systèmes nuageux suffisamment grands comme les nuages
de convection profonde. Depuis une quinzaine d’années, des CRM globaux (GCRM) sont utilisés
pour simuler globalement le climat terrestre à une échelle kilométrique (Tomita and Satoh, 2004;
Satoh et al., 2019). Un résumé détaillé du développement des CRM et des LEM a été réalisé par
Guichard and Couvreux (2017).
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Figure 1.2 – Compléxités et échelles représentées par certains modèles numériques utilisés en
physique du climat et météorologie. Les modèles les plus complexes sont les modèles résolvant le
plus d’équations/paramétrisations. Les modèles près de la ligne bleue sont les modèles les plus
réalistes aujourd’hui pour représenter l’échelle correspondante. La limite en orange correspond à un
manque de capacités de calculs pour utiliser ces modèles sur des échelles plus grandes, et ne limite
aujourd’hui que les DNS, qui représente déjà des processus très petits, mais avec un coût numérique
important. La zone entre la ligne bleue et la ligne orange, appelée néant conceptuel, correspond
au fait que des nouveaux concepts peuvent encore être développés pour permettre aux modèles
existants de prendre en compte des phénomènes plus complexes et à des échelles plus importantes.
Figure adaptée de Bony et al. (2013).
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GCM

Les GCM, (historiquement General Circulation Model, aujourd’hui Global Climate Models est
également utilisé), sont des modèles de représentation et de simulation du climat terrestre. Le terme
est souvent utilisé pour faire référence aux modèles atmosphériques globaux, mais également aux
modèles globaux couplés, qui utilisent conjointement un modèle atmosphérique, océanique, de glace
de mer, et un modèle simulant les surfaces terrestres, pour simuler l’évolution du climat. Ce terme
sera ici utilisé pour faire référence aux modèles atmosphériques globaux. Ces modèles sont utilisés
globalement à des résolutions de l’ordre de dx = 100 km horizontalement et dz = 20-1000 m verti-
calement, sur des temps climatiques (de quelques mois à plusieurs centaines d’années). De part la
taille des domaines et les résolutions utilisées, de nombreux phénomènes sont représentés par des
paramétrisations sous-mailles. Cet aspect est essentiel dans la description des GCM : la séparation
entre deux mondes, celui de la dynamique 3D, et celui des paramétrisations, fondamentalement 1D,
qui supposent qu’une colonne atmosphérique verticale de GCM peut être considérée comme homo-
gène statistiquement sur l’horizontale. Quelques exemples de ces paramétrisations sont la turbulence
sous-maille, le développement des thermiques dans la couche limite, l’évolution de distributions de
poches froides associées aux cumulonimbus de convection profonde, ou encore la représentation des
aérosols émis dans l’atmosphère par les volcans ou venant des déserts.

De très nombreux processus sont donc modélisés de manière simplifiée dans les GCM, ren-
dant leurs interdépendances parfois difficiles à interpréter, surtout au vu du nombre important de
paramètres pris en compte. Ces paramètres, utilisés dans les paramétrisations sont souvent mal
contraints par les observations, et le tuning des modèles consiste alors à estimer ces paramètres afin
de réduire l’écart entre les résultats des modèles et des observations, sur des métriques spécifiques.
Ce processus de tuning permet alors de contraindre certaines grandeurs, notamment l’équilibre ra-
diatif en surface et au sommet de l’atmosphère. Des paramètres très souvent optimisés par le tuning
sont des paramètres liés à la convection, aux propriétés d’albedo de la surface, et les propriétés des
nuages (Hourdin et al., 2017).

De nombreux travaux de comparaisons des résultats de GCM avec des observations ou d’in-
tercomparaisons entre GCM permettent néanmoins d’améliorer la confiance dans les modèles et
de quantifier les incertitudes inhérentes à ces simulations. Ces travaux, réalisés notamment dans le
cadre du projet international CMIP (Coupled Model Intercomparison Project) contribuent fortement
aux rapports du GIEC présentant l’état actuel des connaissances sur le réchauffement climatique.
Les GCM sont l’outil de simulation actuel permettant le mieux de simuler le climat sur des temps
longs (100 à 1000 ans), et sont une des ressources principales pour explorer différents scénarios de
réchauffement. Cette utilisation des GCM en fait un outil fondamental dans la recherche sur le
climat et des efforts très importants sont engagés à travers le monde pour les améliorer, et comme
nous allons le voir, notamment dans la représentation des nuages. Dans la section suivante le GCM
du Laboratoire de Météorologie Dynamique, LMDZ, est présenté très succinctement, ainsi qu’une
de ses paramétrisations correspondant à l’eau liquide nuageuse, qui a un rapport direct avec le
travail réalisé lors de cette thèse.

SCM

Les SCM, ou Single Column Model, sont des modèles 1D correspondant à une unique colonne
d’un GCM atmosphérique. Ces modèles permettent de simuler sur toute la hauteur de l’atmosphère
des processus 1D, avec des conditions aux limites imposées, donc sans interaction avec le reste du
globe, pour un coût de calcul plus faible. Ils sont utiles pour comprendre le comportement de la phy-
sique sous-maille en l’absence de rétroactions impliquant la circulation à grande échelle. Ils peuvent
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par exemple être utilisés pour évaluer des paramétrisations 1D utilisées dans les GCM (codes de
transfert radiatifs 1D par exemple), ou pour aider à les développer dans un cadre simplifié. Depuis
30 ans, l’utilisation conjointe de LEM et SCM permet le développement de nouvelles paramétrisa-
tions dans les SCM et GCM, basées sur l’analyse des LES. Cette articulation représente également
un cadre pour tester les SCM, calibrer et évaluer les paramétrisations.

1.2.2 LMDZ et un exemple de paramétrisation

LMDZ (Hourdin et al., 2020) est le modèle atmosphérique développé au Laboratoire de Mé-
téorologie Dynamique, et la composante atmosphérique du modèle couplé de l’IPSL. Le Z (pour
Zoom) fait référence à sa capacité de raffinement régional de la grille spatiale. Il s’agit d’un code
numérique calculant à la fois l’évolution des variables météorologiques et le transport de constituant
dans l’atmosphère (aérosols, isotopes de l’eau, polluants...). Il utilise une grille latitude-longitude
(typiquement 1.25◦× 1.875◦) sur une grille verticale de 79 niveaux avec une résolution verticale va-
riable. Les équations de la physique et de la dynamique des fluides sont résolues avec les différences
finies et les volumes finis comme schémas numériques principaux.

Il intègre dans l’espace et le temps une version simplifiée des équations de Navier-Stokes. Les va-
riables prognostiques du cœur dynamique sont les deux composantes du vent horizontal, la pression
de surface, les fractions de mélange des phases condensées de l’eau et la température potentielle.
Dans chaque colonne du modèle sont appliquées de nombreuses paramétrisations représentant des
processus physiques sous-mailles qui servent de termes sources pour la dynamique.

Si les développements réalisés au cours de cette thèse n’ont pas pour but direct d’être des
paramétrisations de GCM, ils y contribuent par un travail amont et utilisent des notions tirées
directement de modèles atmosphériques globaux et de certaines de leurs paramétrisations. Dans
cette section est présenté le principe des schémas de nuage sous-maille utilisés dans les GCM et
plus particulièrement dans LMDZ, afin de fournir un exemple de paramétrisation physique utilisée
pour décrire les processus sous-maille, mais surtout parce que ces schémas de nuage sont en lien
direct avec la notion de recouvrement vertical des nuages, comme nous le verrons plus tard. La
quantité d’eau nuageuse et le volume occupé par les nuages dans une maille ne sont en effet pas des
variables prognostiques de la dynamique, et doivent donc être paramétrisés. Les paramétrisations
sous-maille de schémas de nuage occupent cette fonction.

Les schémas de nuage :

Les schémas de nuage utilisés par les GCM (mais aussi par d’autres modèles, dont les modèles
de prévisions météo) ont pour but, à partir des valeurs données par le modèle comme l’humidité
spécifique d’eau totale qT , de calculer les différentes grandeurs physiques décrivant les nuages. Deux
grandeurs essentielles sont la quantité d’eau condensée sous forme liquide ql, dans les conditions
(P, T ) de la maille, et la fraction de la maille CF dans laquelle cette eau est condensée. Les
schémas dits “tout ou rien” considèrent que si qT de la maille est supérieure à l’humidité spécifique
à saturation qsat(T, P ), alors toute la maille est nuageuse (Cv = 1, où Cv est la fraction volumique
occupée par le nuage dans la maille) et toute la quantité d’eau au dessus de la quantité à saturation
est condensée, ql = qT − qsat. Ces schémas “tout ou rien” ont dans un premier temps été utilisés
par des modèles à aire limitée et haute résolution comme des LEM, quand les premiers modèles
globaux de simulation du climat ont eux utilisé des profils de fractions nuageuses imposées. L’étape
suivante dans le développement des schémas de nuage a été de considérer que l’humidité spécifique
qT présentait au sein de la maille une distribution statistique autour d’une valeur moyenne qT , et
que seule la partie de cette distribution au dessus de qsat(T, P ) était condensée. Le choix d’une
distribution permet donc, moyennant le calcul prognostique ou diagnostique de ses moments, de
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calculer la quantité d’eau liquide au sein de la maille, ainsi que la fraction volumique occupée par
cette eau liquide dans la maille. Cette approche a permis des améliorations importantes dans la
représentation des nuages sous maille (Le Treut and Li, 1991; Wood and Field, 2000; Bony and
Emanuel, 2001). Pourtant, la pression de vapeur saturante locale dépendant fortement des variations
de la température, les perturbations de la vapeur d’eau peuvent être corrélées aux perturbations
de la température. Pour prendre en compte ces corrélations au premier ordre, certains schémas
paramétrisent la distribution sous-maille non pas de l’eau totale, mais du déficit à la saturation s,
défini par ql = Qc + s, où Qc représente la quantité d’eau liquide dans les conditions moyennes de
la maille. Quand une partie de la vapeur d’eau condense, la température est modifiée à cause de la
chaleur latente de changement d’état. Les schémas en déficit à la saturation permettent de coupler
le changement d’état et le changement de température :

Qc = aL
(
qT − qsat(TL, P )

)
TL = T − L

cp
ql

aL =

(
1 +

(
∂qsat
∂T

)
|P

× L

cp

)−1
(1.1)

où L est la chaleur latente de condensation et cp la capacité calorifique spécifique de l’air
à pression constante. TL représente la température de la phase liquide condensée et aL est un
coefficient sans dimension permettant de prendre en compte les changements de qsat(T, P ) liés à
l’apport d’énergie par condensation de ql. Si on suppose connue la distribution statistique G du
déficit à la saturation s, on peut calculer la fraction volumique nuageuse occupée par l’eau liquide
et la quantité d’eau liquide condensée comme ses moments respectifs d’ordre 1 et 2 :

C =

∫ ∞

s=−Qc
G(s)ds

ql =

∫ ∞

s=−Qc
ql(s)G(s)ds =

∫ ∞

s=−Qc
(Qc + s)G(s)ds

(1.2)

Cette formulation permet de prendre en compte les variations de qsat(T, P ) avec la tempéra-
ture, et nécessite de la même manière d’avoir accès à une distribution statistique de s, que ce
soit de manière statistique ou prognostique. Tompkins (2002) propose une distribution bêta avec
comme variables prognostiques utilisées pour calculer les facteurs de forme de la distribution, la
variance et le facteur d’asymétrie de l’humidité spécifique. Ces deux variables sont calculées avec
des paramétrisations prenant notamment en compte la susbsidence liée à la convection profonde,
la turbulence verticale de couche limite, le cisaillement horizontal du vent ainsi que des processus
microphysiques. Jam et al. (2013) proposent une distribution bi-gaussienne pour représenter la dis-
tribution de s créée par la convection de couche limite. Un des modes de la bi-gaussienne prend
en compte les ascendances thermiques et l’autre mode, l’environnement subsident. Un résumé plus
complet de ces différentes paramétrisations dans LMDZ est fait par Madeleine et al. (2020). Cet
exemple de paramétrisation de l’eau nuageuse permet en partie de comprendre comment est calcu-
lée la quantité d’eau liquide ou solide dans les modèles de climat. Dans ces modèles c’est à partir
de cette donnée que des interactions entre les nuages et le reste de l’atmosphère sont calculées,
notamment le rayonnement.

Après avoir présenté ici les principaux types de modèles numériques utilisés aujourd’hui dans la
recherche en physique atmosphérique, intéressons nous maintenant aux objets dont la modélisation
occupe la plus grande partie de cette thèse : les nuages. Nous présentons dans la partie suivante
l’importance des nuages dans l’atmosphère et certains aspects de leur modélisation.
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1.3 Les nuages dans le climat

1.3.1 Omniprésents et complexes

Un nuage est défini comme une masse de particules d’eau (liquides ou solides) en suspension
dans l’atmosphère. Une définition simple pour un objet qui est loin de l’être, et les nuages sont
aussi importants pour le climat qu’ils sont difficiles à modéliser. Ils sont en effet présents partout
dans l’atmosphère terrestre, à toutes les altitudes, à différentes échelles, interagissent de manières
multiples avec le reste de l’atmosphère, la surface et les océans, peuvent être liquides, solides ou de
phase mixte, et sont complexes géométriquement.

— Les nuages sont partout : ils sont présents en moyenne à toutes les latitudes et toutes les longi-
tudes dans l’atmosphère terrestre. La climatologie nuageuse d’ Hahn and Warren (2007), basée
sur plusieurs décennies d’observations des nuages sur tout le globe, montre qu’en moyenne
aucune latitude ne présente de couverture nuageuse (la fraction de la surface couverte par
des nuages quand cette surface est regardée depuis le sommet de l’atmosphère) inférieure à
45%. Les seules régions du globe présentant une couverture nuageuse inférieure à 20% sont
des zones désertiques.

— À toutes les altitudes : des stratocumulus et brouillards présents dans les basses couches de
l’atmosphère aux cirrus de glace présents dans les couches supérieures de la troposphère (5
km à 15 km), différents types de nuages sont présents à différentes altitudes, et sont classés
comme nuages bas, hauts, ou de moyenne altitude (voir la classification nuageuse de Luke
Howard de la figure 1.3). Les nimbostratus se développent verticalement jusqu’aux altitudes
des nuages d’altitude moyenne dont ils font partie, même si leur base se développe au niveau
des nuages bas. Les cumulonimbus, bien que leurs sommets puissent dépasser la tropopause,
sont classifiés comme nuages bas car leur base est bien définie au niveau de la couche limite,
mais peuvent atteindre le sommet de la troposphère.

— Différentes échelles : l’extension verticale et horizontale des nuages et des systèmes nuageux
varient selon plusieurs ordres de grandeurs : les cumulus de couche limite peuvent mesurer
quelques centaines de mètres horizontalement, pour une hauteur d’environ 1 km, alors que
les cumulonimbus issus de la convection profonde s’étendent sur 10 à 15 km verticalement.
L’organisation méso-échelle crée également des système nuageux corrélés d’extension hori-
zontale de plusieurs centaines de kilomètres, comme par exemples les fronts ou les bancs de
stratocumulus sur les océans.

— Différentes interactions : les nuages ont de très nombreux impacts sur l’évolution de l’at-
mosphère et plus globalement du climat : interaction avec la circulation atmosphérique par
l’échange de flux de chaleur, d’humidité ou de moment cinétique, interaction avec les précipi-
tations et les aérosols atmosphériques, et impacts sur le transfert radiatif dans l’atmosphère,
impactant les profils verticaux de taux de chauffage.

La grande diversité d’échelles et de processus à comprendre et à modéliser pour prendre en
compte les nuages et leurs effets sur le climat en fait un objet d’étude particulier.
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Figure 1.3 – Classification nuageuse de Luke Howard. Figure issue de Siebesma et al. (2020).

Les phénomènes atmosphériques sont ceux dont l’impact est le plus important pour estimer le
réchauffement induit par un doublement du CO2 par les modèles couplés atmosphère-océan-surface
(Williams et al., 2001; Meehl et al., 2004). Parmi ces phénomènes atmosphériques, les nuages sont
la principale cause de la dispersion inter-modèle pour la sensibilité climatique (Bony et al., 2006;
Dufresne and Bony, 2008; Stevens and Bony, 2013). Par ailleurs, les modèles sous-estiment les
variations inter-annuelles de l’albedo nuageux - défini comme la fraction de flux radiatif réfléchi par
les nuages - (Bony and Dufresne, 2005), et plus globalement la façon dont les nuages évoluent quand
le climat se réchauffe, ce qui nécessite encore des progrès dans la compréhension des phénomènes
eux-mêmes et dans leur prise en compte par les modèles.

1.3.2 Observer les nuages

Une grande partie des connaissances actuelles concernant les nuages et leur rôle dans le climat
provient d’observations réalisées depuis les années 1980. Parmi de nombreuses sources d’obser-
vations, les missions satellites ont particulièrement amélioré les informations sur la distribution
globale des nuages dans l’atmosphère : la première d’entre elles fut l’International Satellite Cloud
Climatology Program (ICSSP, 1983-2010, Rossow and Schiffer (1999)). Basée sur l’observation de
l’atmosphère terrestre par des satellites météorologiques, à la fois dans le visible et l’infrarouge, elle
a permis d’obtenir une grande quantité de données sur la distribution des nuages et leurs propriétés
(notamment l’épaisseur optique et la pression au sommet des nuages, avec leurs variations jour-
nalières, saisonnières et interannuelles), ainsi que sur le cycle de l’eau. Le projet Earth Radiation
Budget Experiment (ERBE, 1984-2005, Barkstrom (1984)) a mesuré les flux radiatifs au sommet
de l’atmosphère et calculé ceux à la surface pour mieux comprendre le bilan radiatif de la Terre.
Depuis la fin de cette mission, c’est le projet Clouds and Earth’s Radiant Energy System qui a pris
le relai de ces mesures (CERES, Wielicki et al. (1996)).

Depuis 2006, la constellation de satellites A-Train (voir la figure 1.4) permet d’obtenir des don-
nées plus précises encore sur la distribution des nuages et leurs propriétés. Les satellites CloudSat
(Stephens et al., 2002) et CALIPSO (Cloud-Aerosol Lidar and Infrared Pathfinder Satellite Ob-
servations, Winker et al. (2010)) sont particulièrement appréciés de la communauté de physiciens
étudiant les nuages pour la qualité des données fournies. Les instruments de mesures actifs des deux
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satellites (radar pour CloudSat et lidar pour CALIPSO, premiers instruments de télédection actifs
à être embarqués à bord d’un satellite) permettent en effet des mesures précises des propriétés nua-
geuses sur la verticale de l’atmosphère, avec une résolution plus haute que les données précédentes
(dz= 480 m pour CloudSat, dz= 30 m pour CALIPSO). Ces données ont permis de quantifier
plus précisément le recouvrement nuageux vertical (voir chapitre suivant) ainsi que la distribution
spatiale des gouttelettes nuageuses fines et améliorer notre compréhension des nuages de particules
de glaces.

La future mission EarthCARE (Earth Clouds, Aerosols and Radiation Explorer, lancement prévu
en 2024, Illingworth et al. (2015)) promet des mesures encore plus précises des propriétés nuageuses
(radar avec une résolution verticale dz= 100 m et horizontale de 500 m, lidar avec une résolution
verticale de dz= 100 m en dessous de 20 km ), des aérosols atmosphériques, et des flux au sommet
de l’atmosphère, pour mieux contraindre le bilan radiatif terrestre.

Figure 1.4 – Les satellites de l’A-Train et différentes grandeurs mesurées (gauche). Couvertures
nuageuses mesurées par CALIPSO (droite, carte du haut) et l’ISCCP (droite, carte du bas). Repré-
sentations de l’A-Train issue de https://atrain.nasa.gov/, climatologie de la quantité de nuage
issue de Siebesma et al. (2020)

De nombreuses campagnes d’observations - ponctuelles ou pérennes dans le temps, depuis le sol,
les océans ou dans les airs - fournissent également de grandes quantités de données sur les nuages et
leur rôle dans le climat. Si ces campagnes sont en général restreintes à des domaines géographiques
forcément plus réduits que les missions satellites, elle permettent souvent une compréhension plus
poussée de phénomènes climatiques et météorologiques particuliers. On pourra citer les nombreux
sites de mesures du programme ARM (Atmospheric Radiation Mesurement, Turner and Elling-
son (2016)) permettant des observations (souvent basées en surface) des propriétés des nuages à
différents points du globe, sur des temps de plusieurs mois ou années. La campagne EUREC4A
(Elucidating the Role of Clouds-Circulation Coupling in Climate, Bony et al. (2017)) permet grâce
à des mesures aéroportées, des ballons sondes et des observations faites depuis des bateaux équi-
pés, d’approfondir la compréhension de l’organisation méso-échelle des structures nuageuses et la
structure des nuages bas dans la région des alizés.

https://atrain.nasa.gov/
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1.3.3 Importance des interactions nuage-rayonnement

L’importance des nuages dans les processus radiatifs de l’atmosphère est comprise depuis long-
temps. Les nuages réfléchissent en effet une partie du flux solaire, tout en augmentant l’effet de
serre en émettant vers l’espace un rayonnement infrarouge plus faible que le flux montant qu’ils
absorbent, impactant ainsi le bilan d’énergie radiative de la planète. Le premier modèle de climat
développé par Arrhenius (1896) pour comprendre l’effet de la vapeur d’eau et du CO2 atmosphé-
rique dans l’effet de serre comprenait déjà une couche nuageuse (couche unique dont la couverture
était considérée comme constante avec une valeur globale de 50% et un albedo constant de 0.5)
pour prendre en compte l’effet global des nuages. Le modèle plus complet de Manabe and Wethe-
rald (1967), comprenant trois couches nuageuses (nuages bas, intermédiaires et hauts), a permis de
différencier, par leur impact sur les températures de surface, les nuages bas (effet refroidissant grâce
à leur albedo dans le visible) des nuages hauts (effet chauffant dans l’infrarouge car absorbent une
partie du flux émis par le sol tout en émettant à une température plus faible). Schneider (1972) a
conceptualisé ce qui deviendra plus tard le Cloud Radiative Effect (CRE) en calculant la différence
entre des profils de flux radiatifs avec et sans nuages. Cela lui permet d’affirmer la nécessité de
prendre en compte une plus grande complexité des propriétés des nuages (couvertures nuageuses,
effets dans le visible (SW, shortwave) et effets infrarouge (LW, longwave), altitudes de base des
nuages, distribution de tailles) pour comprendre leurs effets sur les températures de surface. Ra-
manathan et al. (1989) prouvent l’effet globalement refroidissant des nuages : contrairement à ce
qui était jusqu’alors supposé, les effets radiatifs des nuages dans le visible et l’infrarouge ne se com-
pensent pas. Les nuages ont un effet refroidissant dans le visible (de 44 W m−2 globalement par effet
d’albedo) mais un effet rechaufffant plus faible dans l’infrarouge (32 W m−2). De plus Ramanathan
et al. (1989) montrent qu’un changement de température de surface peut modifier ce rapport de flux.

L’effet radiatif des nuages est donc un phénomène important à modéliser pour estimer le bilan
radiatif terrestre et déterminer l’évolution des températures de surface. De plus, la connaissance
des flux radiatifs au sommet de l’atmosphère et à la surface n’est pas suffisante pour déterminer
l’effet des nuages sur la redistribution de l’énergie radiative dans l’atmosphère : les profils verticaux
de taux de chauffage sur toute la colonne atmosphérique ainsi que la distribution horizontale des
flux en surface influent sur la circulation atmosphérique, les gradients horizontaux de pression, et
jouent un rôle sur les précipitations par exemple.

Malgré l’importance des nuages pour le climat, la modélisation de ceux-ci et de leur impact
radiatif dans les GCM reste toujours la cause principale de dispersion dans les simulations de
changement climatique effectuées avec des modèles différents, comme mentionné plus haut. Un
exemple de l’incertitude causée par les propriétés nuageuses est le biais dit “too few too bright”. De
nombreux modèles simulent en effet une couverture nuageuses trop faible (“too few”), et un albedo
trop élevé pour ces nuages, qui apparaissent donc trop brillant par rapport aux observations (“too
bright”). La figure 1.5 montre ce biais dans les résultats de plusieurs modèles, pour la couverture
globale de nuages et plus spécifiquement pour les nuages bas. Si les nuages sont si importants
dans le bilan radiatif terrestre et plus généralement dans leur interaction avec le reste du climat,
quels sont les obstacles à dépasser pour permettre une meilleure compréhension de leurs propriétés,
notamment radiatives ? Après quelques rappels de transfert radiatif dans la section 1.4, la section
1.5 se concentre plus en détail sur l’effet radiatif des nuages et la façon dont il est modélisé dans
les GCM, ainsi que les initiatives récentes visant à améliorer sa représentation dans les modèles.
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Figure 1.5 – Le biais “too few too bright” présent dans différents GCM. La rangée du haut montre
ce biais globalement et celle du bas le montre en particulier pour les nuages bas. Pour chaque
graphique, l’ordonnée représente la réflectivité des nuages et l’abcisse la couverture nuageuse. Le
graphique correspondant aux observations (à gauche) montre une présence plus grande de nuages
ayant une faible couverture totale et une grande réflectivité que pour les modèles (au milieu pour
LMDZ5A, à droite pour MDZ5B). Les données sont des valeurs instantannées. Figure issue de
Konsta et al. (2022).

1.3.4 Organisation collective sur la modélisation des nuages et des rétroactions nuageuses

Depuis les années 1990, et conjointement à l’essor des missions et campagnes d’observations de
l’atmosphère et des nuages, un important effort d’organisation collective autour de l’amélioration
de la modélisation des nuages dans le climat a eu lieu au sein de la commmunauté internationale de
la physique du climat. Ces initiatives avaient et ont pour but d’identifier les lacunes des modèles, y
proposer des solutions et de nouveaux systèmes d’observations, tout en optimisant l’utilisation de la
masse grandissante de données d’observations existantes, et en définissant des standards communs
pour permettre la comparaison des différents travaux de la communauté.

On citera notamment GEWEX : Global Energy and Water Exchanges. Créé en 1990, ce pro-
jet se “concentre” sur les cycles de l’eau et de l’énergie dans le système terrestre dans un sens
très large : précipitations, nuages, vapeur d’eau, interactions surface-rayonnement pour ne citer
qu’eux, tout en créant des liens entre la communauté climat/météo et des agences nationales mé-
téorologiques et hydrologiques, par exemple pour mieux prédire la variabilité des précipitations et
l’évolution des ressources d’eau douce. De GEWEX dépend l’ensemble des projets et groupes de
travail GASS (Global Atmospheric System Studies Panel) dont les différents axes de travail incluent
plus spécifiquement les nuages et leurs interactions, par exemple un groupe de travail sur l’inter-
comparaison de modèles de Cirrus, un groupe de travail d’intercomparaison des codes radiatifs des
GCM (avec la mise en place d’expériences numériques CO2×4 par exemple), ou encore le Boundary
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Layer Cloud Working Group (BLCWG) sur l’amélioration des paramétrisations de couches limites
via la comparaison d’observations avec des LES et SCM, par exemple pour étudier les transitions
Cumulus-Stratocumulus-Cumulus. Ce travail a par exemple permis la définition d’un cadre de tra-
vail précis permettant le développement de cas d’études centrés autour de questions délimitées, pour
améliorer des paramétrisations et aussi pour comparer des LES ou des SCM entre eux (Randall
et al., 2003).

Le groupe CFMIP (Cloud Feedback Model Intercomparison Project) s’intéresse comme son nom
l’indique aux rétroactions nuageuses dans les modèles de climat. Créé en 2003, c’est un des contri-
buteurs de CMIP (Climate Model Intercomparison Project) dont les rapports constituent une des
bases scientifiques des rapports du GIEC concernant l’état actuel de la recherche sur le changement
climatique (Webb et al., 2017). CFMIP permet un travail en commun sur l’évaluation des nuages et
des précipitions dans le climat, ainsi que sur la sensibilité des modèles climatiques. Les travaux qui
en ont découlé ont notamment permis l’identification de l’importance des rétroactions des nuages
bas dans la dispersion des modèles climatiques, ou la mise en place d’intercomparaison de modèles
LES et SCM pour améliorer la représentation des nuages dans les modèles.

En France, le groupement de recherche DEPHY (https://www.umr-cnrm.fr/dephy/) structure
la communauté française travaillant sur les processus atmosphériques et le développement de para-
métrisations physiques. L’objectif de DEPHY est l’amélioration des modèles français de prévisions
météorologiques et de projections climatiques. Il regroupe les communautés de l’observation, de la
modélisation haute résolution, de la prévision du temps et du climat autour de l’amélioration des
paramétrisations et implique différents modèles Français. Les trois axes principaux de recherche de
DEPHY sont la turbulence et les couplages avec la surface, le transport et les interactions nuages-
rayonnement.

Le travail de coordination de ces différents projets et groupes de travail, notamment la mise en
place de standards pour la réalisation de simulations et la distribution des données de modèles, est
un moteur crucial dans l’analyse des simulations et dans l’amélioration des modèles, en particulier
pour l’interaction entre le climat et les nuages.

1.4 Le transfert radiatif

Afin d’introduire les effets radiatifs des nuages dans le climat, question centrale dans cette thèse,
quelques rappels généraux sur le transfert radiatif sont faits dans cette section.

1.4.1 Quelques rappels

Le transfert radiatif s’intéresse au transport du rayonnement dans différents milieux, dans notre
cas une atmosphère nuageuse. La grandeur qui nous intéresse principalement et sur laquelle se base
l’équation du transfert radiatif est la luminance : il s’agit du flux surfacique spectral et direction-
nel d’énergie radiative. Notée Lλ(x,ω), c’est la quantité d’énergie reçue par seconde à la position
x dans la direction ω, par une surface infinitésimale orthogonale à cette direction, dans un angle
solide infinitésimal, et à la longueur d’onde λ pour une plage de longueurs d’ondes infinitésimale dλ.

L’atmosphère, en tant que milieu semi-transparent, peut interagir avec le rayonnement de dif-
férentes façons : absorber, émettre ou diffuser le rayonnement. Ces interactions peuvent être repré-
sentées par différents coefficients tels que :

kλ = ks,λ + ka,λ (1.3)

https://www.umr-cnrm.fr/dephy/
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où kλ [m−1] est le coefficient d’extinction total, ks,λ le coefficient de diffusion et ka,λ le coef-
ficient d’absorption, chacun dépendant de la longueur d’onde λ. Dans la troposphère terrestre où
la masse volumique est grande, on considérera que s’applique l’Équilibre Thermodynamique Local
(ETL), ayant pour conséquence l’égalité, pour toute espèce interagissant avec le rayonnement, entre
le coefficient d’absorption ka,λ et celui d’émission ke,λ.

Ces coefficients permettent d’exprimer la Loi de Beer-Lambert de la sorte : soit un rayonnement
monochromatique représenté par la luminance Lλ se propageant dans un milieu unidimensionnel
(représenté par la coordonnée z) dans la direction des z croissants, milieu de coefficient d’extinction
kλ(z). La luminance en z ayant traversé le milieu, en supposant une luminance Lλ(0) connue, est
donnée par :

Lλ(z) = Lλ(0) × exp

(
−
∫ z

0
kλ(l)dl

)
(1.4)

où le terme t(z) = exp
(
−
∫ z
0 kλ(l)dl

)
est la transmittance, et τ(z) =

∫ z
0 kλ(l)dl est l’épaisseur op-

tique du milieu.

L’équation régissant le transport de la luminance à la longueur d’onde λ et en mode stationnaire
est l’Équation du Transfert Radiatif (ETR) :

(ω ·∇)Lλ(x,ω) = −kλL(x,ω) + ka,λLeq
λ (x,ω) + ks,λ(x)

∫
4π

Φλ(ω,ω′)Lλ(x,ω′)dω′ (1.5)

où kλLeq
λ représente le terme volumique correspondant aux sources émettrices dans le milieu,

et Leq
λ est l’émission d’équilibre de Planck en λ et à la température locale. Φλ est une fonction de

phase permettant de déterminer la direction de diffusion d’un rayon dans le milieu. Φλ modélise
la répartition angulaire de la luminance après une diffusion étant donnée sa direction incidente.
Soit un angle d’incidence ω, la fonction Φλ(ω, .) peut être vue comme la densité de probabilité
normalisée sur l’ensemble des directions de diffusion, pour la variable aléatoire correspondant à la
direction de diffusion ω′ :

∀ω,

∫
4π

Φ(ω,ω′)dω′ = 1 (1.6)

L’équation du transfert radiatif peut s’écrire sous la forme intégrale suivante, qui sera notam-
ment utilisée dans les chapitres suivants, pour un milieu semi-infini :

Lλ(x,ω) =

∫ ∞

0
exp

(
−
∫ l

0
kλ(x− sω) ds

){
ks,λ(x− lω)

∫
4π

Φλ

(
ω,ω′)Lλ

(
x− lω, ω′) dω′

+ ka,λ(x− lω)Leq
λ (x− lω,ω)

}
dl

(1.7)

Pour résoudre cette équation et calculer le transport de l’énergie radiative dans un milieu, de
nombreuses méthodes ont été développées. Le choix d’une de ces méthodes dépend fortement du
cas étudié (solaire ou thermique, atmosphère nuageuse ou ciel clair, etc...), du but recherché (calcul
d’un flux total, d’un profil vertical de taux de chauffage ou encore calcul 3D de la luminance dans
un volume) et des contraintes (le calcul doit-il être rapide avec une faible utilisation de la mémoire
vive car réalisé régulièrement au cours de simulations d’un GCM, ou au contraire cherche-t-on à
réaliser un calcul de référence avec un coût numérique pouvant être plus élevé ? ). Certaines des
méthodes les plus utilisées sont présentées dans la section suivante.
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1.4.2 Différentes méthodes de résolution de l’ETR

Différentes méthodes existent pour résoudre l’équation du transfert radiatif. Certains aspects de
ces méthodes sont présentés dans cette section : en particulier comment peut être décrit un spectre
de propriétés radiatives, et comment il peut ensuite être intégré.

Intégration spectrale

Les méthodes raie-par-raie
Les méthodes de transfert radiatif dites raie-par-raie ont pour but de faire une intégration

spectrale aussi exacte que possible de l’ETR. Pour cela, les coefficients d’absorption doivent être
calculés, pour chaque longueur d’onde, comme la somme de la contribution des différentes raies,
pour chacun des gaz. Ainsi, le coefficient d’absorption d’une espèce s’écrit, à la longueur d’onde λ,
en x :

ka,λ(x) = n(x) ×
N∑
i=1

Si(x)fi(λ,x) (1.8)

où n est la concentration molaire de l’espèce, N le nombre de raies d’absorption considérées,
Si(x) l’intensité de la raie i en x et fi(λ,x) la valeur du profil de la raie i à la fréquence λ et en
x. Par exemple, les profils de raie dépendent de la température et de la température, des données
thermodynamiques locales. Ces méthodes présentent une grande résolution spectrale, et permettent
de réaliser des calculs de référence, en ciel clair notamment. Elles sont néanmoins coûteuses numé-
riquement et peuvent être remplacées par des modèles dits de k-distributions.

Les méthodes en k-distributions
Les k-distributions (Lacis and Oinas, 1991) correspondent à une méthode d’intégration spectrale

où l’intégration sur le domaine fréquentiel est remplacée par une intégration statistique sur les
coefficients k eux-mêmes, à partir de leur distribution statistique. Cette intégration est souvent
traitée par une méthode de quadrature. Le domaine fréquentiel d’intégration [λmin, λmax] est séparé
en n sous-domaines [λi, λi+1] appelés bandes étroites. Sur chacune de ces bandes la distribution
statistique des coefficients k est calculée, et sa fonction de distribution cumulative est utilisée
pour déterminer un nombre nq de points de quadrature. Pour chaque point de quadrature q, sont
retenus, pour chaque coefficient k, la valeur du coefficient kq ainsi qu’un poids statistique associé
wq. Ainsi lorsque la valeur d’un coefficient doit être calculée lors de la résolution de l’ETR, si le
calcul est fait à la longueur d’onde λ, une valeur de k est échantillonnée sur les points de quadrature
correspondant à la bande étroite dans laquelle est λ. Cette méthode permet un gain de temps de
calcul important par rapport aux méthodes raie-par-raie, mais pour une moindre précision dans
l’intégration spectrale.
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Intégration angulaire

Les méthodes à deux flux
Dans ces méthodes, la dimension angulaire de la luminance est simplifiée et sont seulement

calculées les densités de flux radiatif montant et descendant échangés entre des couches atmosphé-
riques voisines considérées comme infinies et homogènes. On ne considère pas la dépendance à
l’angle azimutal, et la dépendance à l’angle zénithal est traitée de façon simplifiée selon une seule
direction. Les équations différentielles couplées décrivant les flux montant et descendant sont (dans
un cas monochromatique) :

dF ↑

dτ
= γ1F

↑ − γ2F
↓ − γ3

ks
k
F0e

−τ/µ0

dF ↓

dτ
= γ2F

↑ − γ1F
↓ + (1 − γ3)

ks
k
F0e

−τ/µ0

(1.9)

où (γ1, γ2, γ3) dépendent des propriétés optiques du milieu, de l’angle solaire, et décrivent les
phénomènes de diffusions multiples. F0 correspond au flux solaire reçu au sommet de l’atmosphère,
µ0 est l’angle solaire, et l’épaisseur optique τ est utilisée comme coordonnée verticale. Ces méthodes
sont souvent utilisées dans les modèles climatiques globaux pour leur simplicité et faible coût de
calcul. Elles permettent de calculer facilement les profils de taux de chauffage dans une colonne
atmosphérique. Une étude plus complète peut être trouvée dans Liou (2002).

Méthode des ordonnées discrètes
Cette méthode consiste à remplacer l’équation du transfert radiatif par un système linéaire

d’équations portant sur un nombre fini de directions de propagation. La direction ω est discrétisée
selon une base discrète de N directions ωi, chacune des directions étant associée à un poids de
quadrature wi. L’équation du transfert radiatif peut alors être transformée en un système linéaire :

(ωi ·∇)Lλ(x,ωi) = −kλLi(x,ωi) + ka,λLeq
λ (x,ωi) + ks,λ(x)

∑
j

wjΦλ(ωi,ωj)Lj(x,ωj) (1.10)

Cet ensemble d’équations peut ensuite être résolu par des méthodes d’inversion de systèmes
linéaires.

Les méthodes de Monte Carlo

Les méthodes de Monte Carlo mentionnées ici correspondent initialement à une méthode sta-
tistique permettant d’estimer une intégrale, et utilisée ici pour estimer la luminance d’après la
formulation intégrale de l’ETR (Eq. 1.7). Ces méthodes sont historiquement associées à la vision
probabiliste des phénomènes radiatifs de transport et de collision : elles simulent les trajectoires d’un
nombre N de quanta d’énergie ( des paquets de photons), chaque trajectoire étant construite comme
une succession d’évènements aléatoires (déplacements en ligne droite de longueur aléatoire, colli-
sion étant aléatoirement une absorption ou une diffusion, changement aléatoire de direction...). La
reformulation intégrale de l’équation du transfert radiatif leur permet notamment de tenir compte
de multiples domaines d’intégration (spatial, spectral, et angulaire notamment). Ces méthodes ont
une place centrale dans cette thèse et sont discutées plus en détails dans le chapitre suivant.



20 Chapitre 1. Introduction

1.5 L’effet radiatif des nuages

L’impact des nuages sur la redistribution de l’énergie radiative dans l’atmosphère, et son impact
sur le climat, a été présenté dans la section 1.3. Dans cette partie sont présentées les bases du
transfert radiatif en milieu nuageux, leurs impacts sur le bilan radiatif terrestre et la façon dont le
transfert radiatif est modélisé par différents modèles.

1.5.1 Transfert radiatif dans le solaire et l’infrarouge : 2 régimes distincts

Pour parler du transfert de lumière dans l’atmosphère et les nuages il nous faut d’abord parler
des sources. Le Soleil, dont la température de surface est T ≈ 5800 K, émet dans l’UV, le visible
et l’infrarouge proche. Le flux solaire reçu par la Terre au sommet de l’atmosphère est de 1361 W
m−2, dont environ 30% est réfléchi vers l’espace. La Terre, dont la température de surface moyenne
est T ≈ 288 K, émet dans le proche infrarouge et surtout l’infrarouge thermique. L’équation du
transfert radiative étant linéaire pour les flux, il est possible de la résoudre séparément sur ces deux
domaines. Cette distinction permet de traiter le transfert radiatif pour les faibles longueurs d’ondes
(SW) correspondant à l’émission solaire et le transfert radiatif pour les longueurs d’ondes longues
(LW) correspondant à l’émission thermique séparément. Pour le domaine SW, on considère que
la source est uniquement externe (le soleil) et directionnelle. Pour le domaine LW, la source est
la surface de la planète ainsi que l’atmosphère, et est isotrope. Comme montré par la figure 1.6,
la “fenêtre solaire” (ou domaine visible) correspond au domaine de longueurs d’ondes [0.4; 0.8µm]
et contient 40% du flux solaire, tandis que la “fenêtre atmosphérique”, qui contient une partie im-
portante de l’énergie radiative du flux infrarouge terrestre, correspond au domaine de longueurs
d’ondes [8; 12µm].

Figure 1.6 – Spectres d’émission du Soleil et de la Terre. Les deux domaines d’émissions sont
quasiment disjoints.

Pour le SW, on a considéré que les émissions volumiques sont nulles et que la seule source est
le Soleil. Pour ce domaine de longueurs d’onde, les nuages sont très diffusants et peu absorbants
(avec une albedo de diffusion simple ks/k ≈ 1), raison pour laquelle ils apparaissent blancs dans le
visible. Dans le SW, l’impact des nuages sur le transfert radiatif se fait sur une gamme d’épaisseurs
optiques beaucoup plus grande que dans le LW.

Pour le LW, le volume atmosphérique et la surface terrestre sont les sources, on considère l’émis-
sion infrarouge de la surface comme isotrope. Contrairement au SW, l’absorption des nuages est
beaucoup plus importante dans le LW (avec un albedo de diffusion simple ks/k ≈ 0.5 ). Dans la
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fenêtre atmosphérique, les nuages sont l’élément atmosphérique le plus épais optiquement. Même
des nuages très fins optiquement dans le SW sont en général très opaques dans le LW. Les diffé-
rences d’épaisseurs optiques des nuages ont donc un impact relatif faible dans le LW. Les effets liés
à l’absorption des nuages sont donc plus importants dans ce domaine de longueurs d’ondes.

Ces quelques remarques faites sur ces deux domaines de longueurs d’ondes peuvent déjà nous
permettre de saisir l’impact des nuages sur le rayonnement dans les cas limites des nuages optique-
ment épais et des nuages optiquement fins. Pour cela, on se place dans le cas 1D monochromatique
d’une surface infinie à la température Ts avec une émissivité ϵs, au dessus de laquelle se trouve un
nuage infini de température Tc avec une émissivité ϵc. L’émissivité ϵλ d’un corps à la température
T pour la longueur d’onde λ, mesure le rapport entre le rayonnement émis par ce corps et le rayon-
nement du corps noir modélisé par la fonction de Planck. On suppose que seul le nuage interagit
avec le rayonnement et on néglige le flux réfléchi par la surface.

★ Dans le LW : si on considère que la diffusion peut être négligée par rapport à l’absorption des
nuages, on peut écrire le flux LW sortant au sommet du nuage comme :

F↑
LW = ϵcB(Tc) + (1 − ϵc)ϵsB(Ts)

où B(.) est la fonction de Planck représentant l’émission du corps noir à la longueur d’onde
λ.

Le premier terme correspond au flux émis par le nuage, tandis que le deuxième terme cor-
respond au flux radiatif émis par la surface et transmis par le nuage. Lorsque les diffusions
sont négligées, l’émissivité de la couche nuageuse est égale à son absorbance αa, c’est-à-dire
ϵc=αa=1 − e−τc , où τc est l’épaisseur optique d’absorption τc=

∫ z
0 ka,λdl.

❍ Dans l’approximation de nuage fin, où τc ≪ 1 : ϵc = 1 − e−τc ≈ τc, on a alors :

F↑
LW ≈ τcB(Tc) + (1 − τc)ϵsB(Ts)

donc la luminance dépend de l’épaisseur optique du nuage, de l’émissivité du sol et des
températures Ts et Tc.

● Dans l’approximation de nuage épais, où τc ≫ 1 : ϵc = 1 − e−τc ≈ 1, on a alors :

F↑
LW ≈ B(Tc)

la luminance au sommet du nuage dépend donc seulement de sa température Tc. Ce
résultat est utilisé pour déterminer la température du sommet (et de la base) des nuages
par mesures infrarouges (températures de brillance).

✩ Dans le SW : la source est le rayonnement solaire incident (avec l’angle zénithal θi) au sommet

de l’atmosphère F↓
sun et le rayonnement solaire réfléchi au sommet de l’atmosphère par la

surface, L↑
surf . En utilisant la loi de Beer-Lambert, la luminance sortante au sommet de

l’atmosphère, observée avec l’angle θ est :
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F↑
SW = Rc ×F↓

sun + F↑
surf

= Rc ×F↓
sun + F↓

sun × e−τc/θi ×Rs × e−τc/θ

= F↓
sun(Rc + Rs × e−τc(1/θi+1/θ))

où Rc est la réflectivité du nuage et Rs celle du sol. Rc dépend de l’épaisseur optique du
nuage et de sa fonction de phase. La diffusion du ciel clair est négligée, ainsi que les réflexions
multiples.

❍ Dans l’approximation de nuage fin, τc ≪ 1 : on peut considérer que seuls les évènements
de diffusion simple sont à prendre en compte, et utiliser l’approximation Rc = (1−g)τc, où
g est le facteur d’asymetrie de la fonction de phase, c’est-à-dire la proportion de diffusions
dans l’hémisphère “vers l’avant”. Le facteur (1 − g) correspond donc à la probabilité
de diffusion dans toutes les autres directions (c’est-à-dire l’hémisphère “vers l’arrière”)
considérées ici comme équiprobables. De plus la réflectivité du nuage est dans cette
approximation proportionnelle à son épaisseur optique. On a alors :

F↑
SW = F↓

sun((1 − g)τc + Rs × e−τc(1/θi+1/θ))

donc l’effet du nuage sur la luminance au sommet de l’atmosphère dépend de l’épaisseur
optique du nuage et de la réflectivité du sol. Si la surface est très réfléchissante ( désert
ou glace par exemple), le second terme sera dominant et l’effet du nuage faible. Si la
surface est très peu réfléchissante (surfaces océaniques par exemples) l’effet relatif du
nuage sera plus importante.

● Dans l’approximation de nuage épais, τc ≪ 1 : les collisions multiples sont à considérer et
la luminance au sommet de l’atmosphère réfléchi par la surface puis traversant le nuage
ne dépend plus de l’angle incident en surface.

1.5.2 L’effet radiatif des nuages

Les cas simplifiés de nuages fins et nuages épais dans la fenêtre atmosphérique (LW) et dans la
fenêtre solaire (SW) permettent de se faire une première idée de l’impact des nuages sur le transport
de la luminance dans l’atmosphère, par exemple sur les valeurs de flux au sommet de l’atmosphère.
L’effet des nuages est souvent résumé par le terme “cloud radiative effect” (CRE), calculé comme
la différence entre le flux radiatif sans nuages et le flux radiatif avec nuages, dans une situation
donnée. Au sommet de l’atmosphère (Top of the Atmosphere, TOA) cette grandeur est donnée
par :

CRETOA = FTOA
all − sky −FTOA

clear − sky (1.11)

Cette grandeur est montrée pour le rayonnement solaire (SW) et le rayonnement infrarouge
(LW) sur l’ensemble du globe au sommet de l’atmosphère par la figure 1.7. Les valeurs de l’effet
radiatif des nuages au sommet de l’atmosphère sont différentes pour les deux domaines spectraux :
les valeurs de la mission CERES donnent un effet refroidissant de -47 W m−2 dans le visible et de
26 W m−2 dans l’infrarouge, pour un effet radiatif total refroidissant de -21 W m−2. L’effet radiatif
des nuages au sommet de l’atmosphère a plusieurs impacts : il modifie la température d’équilibre de
la surface, et modifie également le bilan radiatif total de l’atmosphère. La surface reçoit moins de
rayonnement visible et plus de rayonnement infrarouge. Dans l’atmosphère, moins de rayonnement
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visible est reçu, et les diffusions multiples modifient le transport du rayonnement.

De plus, l’effet radiatif des nuages n’est pas le même partout sur le globe, et peut différer au
sommet de l’atmosphère et en surface. Dans les zones de convection profonde, des nuages de très
grande extension verticale avec des forts contenus en eau liquide sont épais optiquement dans le
visible et refroidissent la surface en réfléchissant le rayonnement solaire. Dans les zones de stra-
tocumulus marins, les fortes couvertures nuageuses causent une forte réflectivité du rayonnement
solaire, tout en renvoyant le rayonnement infrarouge à la surface : les deux phénomènes se com-
pensent alors en partie.

Figure 1.7 – Effet radiatif des nuages au sommet de l’atmosphère (total en haut, dans le LW au
milieu et dans le SW en bas) observé par les missions CERES (gauche) et ISCCP (milieu), ainsi
que simulé par le modèle LMDZ6A (Hourdin et al., 2020). Figure de gauche issue de Siebesma et al.
(2020).

Pourtant, l’effet radiatif des nuages, qu’il soit au sommet de l’atmosphère ou à la surface, n’est
pas suffisant pour prendre en compte toutes les conséquences de la présence des nuages sur le
champs de luminances dans l’atmosphère. Il est en effet parfois nécessaire de calculer tout le profil
vertical de taux de chauffage dans l’atmosphère pour estimer l’impact des nuages sur la circulation.
Pour faire cela mais également pour calculer les flux de surface ou au sommet de l’atmosphère,
une description plus précise des propriétés des nuages est nécessaire, en particulier leur géométrie.
La géométrie complexe des nuages (structure verticale et géométries 3D très diverses, structures
fractales...) est une difficulté importante dans la résolution de l’équation du transfert radiatif. La
prise en compte de cette géométrie est un problème particulièrement épineux pour les GCM, et peut
être la principale cause d’approximations dans le calcul de transfert radiatif dans les atmosphères
nuageuses.
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1.5.3 Représentation des nuages : certains enjeux

Afin de calculer l’impact des nuages sur le rayonnement, il est nécessaire de connâıtre la géo-
métrie des couches nuageuses considérées. De nombreuses questions se posent alors, qui ont guidé
la recherche ces 30 dernières années : quelles grandeurs caractérisant le champ nuageux sont né-
cessaires pour le décrire ? La couverture nuageuse totale est-elle suffisante ? Si tel n’est pas le cas,
la structure verticale suffit-elle ? À quelle résolution et avec quelles grandeurs ? Est-il nécessaire de
connâıtre plus en détail les variations horizontales du champ nuageux pour calculer des flux radiatifs
purement verticaux ? Si oui jusqu’à quelle résolution, et la nature fractale des nuages peut-elle être
prise en compte, et jusqu’à quelle échelle ? Une partie importante des ces questions peut aujourd’hui
être regroupée dans les axes de recherche suivants : la fraction nuageuse, le recouvrement verti-
cal des nuages (ou overlap), l’hétérogénéité du contenu en eau des nuages et les effets 3D des nuages.

La fraction nuageuse : la recherche sur la fraction nuageuse (la fraction d’un volume ou d’une
surface occupée par un nuage) est encore aujourd’hui un enjeu important. Connaissant la masse
d’eau liquide ou solide d’un nuage, savoir quel volume occupe cette masse est crucial dans la modé-
lisation du nuage. Calculer cette fraction nuageuse est un des buts des schémas de nuage présentés
plus haut.

Le recouvrement vertical : pour une situation donnée où on suppose le profil de fraction nuageuse
connu (le volume d’eau nuageuse à chaque altitude par exemple, ou sa fraction à cette altitude),
le recouvrement vertical correspond à la corrélation des niveaux nuageux entre eux. La figure 1.8
montre deux situations simples où le recouvrement a un impact sur la couverture nuageuse. La
notion de recouvrement représente le travail central de cette thèse, et est présentée en détails dans
le chapitre 2, avec des développements dans les chapitres suivants.

Figure 1.8 – Deux recouvrements nuageux différents : dans les deux cas les deux nuages occupent
le même volume à chaque altitude mais ces volumes se recouvrent différemment : la couverture
totale (c’est-à-dire la surface totale projetée) est donc différente dans les deux cas.

L’hétérogénéité du contenu en eau : pour une même masse d’eau liquide par exemple, un nuage
dont le contenu en eau liquide est homogène n’aura pas la même réflectivité dans le solaire qu’un
nuage dont le contenu en eau liquide est hétérogène. Modéliser cette hétérogénéité est important,
et celle-ci est souvent liée à la prise en compte du recouvrement vertical, comme nous le verrons
dans les chapitres 2 et 3.

Les effets 3D : dans certains modèles comme les GCM, et comme nous le ferons dans cette thèse,
le rayonnement est calculé sous l’hypothèse ICA (Independent Column Approximation), et les flux
calculés négligent donc les transferts horizontaux de rayonnement. La différence entre un tel calcul
1D et un calcul de rayonnement 3D complet prenant en compte ce transport horizontal correspond
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aux effets 3D des nuages. Les effets des bords des nuages sont la cause première de ces effets 3D,
qui sont également causés par la complexité géométrique horizontale et verticale des nuages, et la
distribution 3D de nuages individuels. La figure 1.9 présente certains de ces effets 3D. Pour plus de
détails, voir Várnai and Davies (1999); Hogan et al. (2019) ainsi que la thèse de Najda Villefranque
(Villefranque, 2019). Certains développements concernant les effets 3D des nuages peuvent être
trouvés en annexe.

Figure 1.9 – Différentes représentations et différents mécanismes à l’origine des effets 3D des
nuages : a) piégeage du rayonnement entre deux nuages, b) effet d’ombre projetée par la prise en
compte de l’angle solaire zénithal par exemple, c) 2 effets de bords : piégeage du rayonnement par
les bords et fuite du rayonnement par les bords.

1.6 Objectifs de cette thèse et organisation du manuscrit

Comme cela a été mentionné au début de ce chapitre, cette thèse s’inscrit dans le projet MCG-
Rad (Monte-Carlo Global Radiative Forcings Computation), projet ayant pour but d’estimer, par
un calcul unique utilisant un algorithme de rayonnement par Monte-Carlo, le forçage radiatif de gaz
à effet de serre au sommet de l’atmosphère, à une échelle globale, et sur une période climatique. On
suppose que les variables décrivant l’atmosphère sont des grandeurs issues d’un modèle climatique
ou météorologique. Un premier objectif de cette thèse est de trouver une méthode pour décrire
et générer une représentation géométrique statistiquement réaliste des nuages à partir de quelques
grandeurs agrégées de départ. Cette prise en compte des nuages soulève de nombreuses questions :
comment décrire ces champs nuageux ? Quelles grandeurs utiliser, à quelle échelle ? Quel niveau
de détail est-il nécessaire d’atteindre pour une représentation correcte des propriétés radiatives des
nuages ? Le premier choix réalisé pour attaquer ces questions a été de s’intéresser au recouvrement
vertical des nuages : comme nous allons le voir, il s’agit d’un aspect critique à prendre en compte
pour des calculs de rayonnement en atmosphère nuageuse. Pour cela, le chapitre 2 présente l’état
de l’art de la littérature scientifique concernant le recouvrement vertical des nuages. Nous y présen-
tons également les simulations LES ayant été utilisées comme données de référence, pendant toute
cette thèse, afin d’élaborer et de tester nos développements concernant le recouvrement vertical
des nuages. Enfin, la dernière partie du chapitre 2 présente les bases théoriques des algorithmes de
Monte Carlo pour le transfert radiatif, d’abord parce qu’un de ces algorithmes a été utilisé au quo-
tidien pour les calculs guidant nos développement concernant le recouvrement vertical des nuages,
mais également parce qu’une partie du travail de cette thèse a été d’intégrer le recouvrement ver-
tical des nuages directement dans un tel algorithme.

Le chapitre 3 représente le cœur de ce travail de thèse, et contient notamment l’article dans
lequel nous présentons les développements menés sur le recouvrement vertical des nuages. Nous y
élaborons un formalisme à même de gérer le recouvrement vertical des nuages dans de nombreuses
situations, et montrons que ce formalisme peut notamment être utilisé pour reproduire certaines
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caractéristiques géométriques et radiatives de scènes nuageuses en utilisant un nombre limité de
paramètres.

Le second objectif de cette thèse est de trouver comment le recouvrement vertical des nuages
peut être intégré directement dans des calculs de flux par un algorithme de Monte Carlo. Le chapitre
4 présente la méthode développée pour cela. Nous y montrons également certains des tests réalisés
afin de valider l’implémentation numérique de cette méthode. Dans le chapitre 5 sont présentés
des résultats obtenus avec l’algorithme de Monte Carlo en question, notamment des calculs de
forçage radiatif globaux lié au doublement de la concentration du CO2, en ciel clair comme en ciel
nuageux. Le travail d’analyse des échanges radiatifs pour interpréter physiquement les résultats
obtenus représente le troisième objectif de cette thèse. Dans le chapitre 6 sont résumés les résultats
obtenus pendant cette thèse, les travaux restant à accomplir, et les perspectives de recherche ayant
pu être soulevées par ce travail.
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2.1 Le recouvrement nuageux

2.1.1 Importance du recouvrement nuageux

Pour les modèles atmosphériques de grande échelle, la résolution spatiale ne permet pas de
représenter la complexité géométrique des nuages. Wood and Field (2011) montrent par exemple
que 50% de la couverture nuageuse globale provient de nuages avec une taille horizontale plus faible
que la résolution horizontale des GCM, qui ne peuvent donc pas les représenter explicitement.
Dans les GCM, des paramétrisations nuageuses donnent accès, pour chaque maille, à la quantité
d’eau condensée (liquide ou solide) et à une fraction volumique nuageuse Cv. Une fois le profil ver-
tical de cette fraction connu, il est nécessaire, pour effectuer des calculs radiatifs ou pour connâıtre
la couverture nuageuse totale d’une colonne atmosphérique, de spécifier la façon dont ces fractions
se superposent. Ce recouvrement a un impact très important dans l’évolution du climat, car la
couverture nuageuse est de première importance pour la répartition des flux radiatifs solaire et
thermique entre surface, atmosphère et espace, jouant ainsi sur le bilan d’énergie global de la Terre.
Randall et al. (1984) calculent par exemple qu’une augmentation de seulement 4% de la couverture
globale des nuages bas a un effet radiatif suffisant pour contrebalancer le réchauffement climatique
causé par un doublement de la concentration en CO2. Une représentation correcte du recouvrement
nuageux dans les modèles est donc un objectif important.

Le recouvrement nuageux a également un effet important sur la représentation des précipitations
dans les modèles, comme le montrent Jakob and Klein (1999). En effet, le phénomène d’évaporation
des précipitations n’a lieu que dans du ciel clair, et est réduit si des précipitations tombent dans un
autre nuage situé en dessous. Le recouvrement nuageux a également un effet sur les taux d’auto-
conversion des précipitations ou sur la précipitation de neige dans des nuages liquides froids.

2.1.2 Différents modèles de recouvrement

Quatre principaux modèles de recouvrement sont et ont été utilisés pour représenter la struc-
ture verticale de la fraction nuageuse dans les modèles atmosphériques, et sont représentés par la
figure 2.1 : le recouvrement maximum recouvre de manière maximale les couches nuageuses, créant
ainsi la couverture nuageuse projetée verticalement la plus faible, quand le recouvrement aléatoire
recouvre les couches nuageuses de manière aléatoire, sans aucune corrélation entre les différentes
couches nuageuses qui sont donc indépendantes entre elles. Avant l’introduction de modèles de
recouvrement nuageux plus complexes, les modèles atmosphériques utilisaient généralement le re-
couvrement aléatoire. Le recouvrement maximum-aléatoire (Geleyn et al., 1979) correspond à la
combinaison des deux précédentes hypothèses, avec un recouvrement maximum pour les couches
nuageuses consécutives et un recouvrement aléatoire pour les couches nuageuses séparées d’au moins
une couche de ciel clair. C’est encore aujourd’hui le schéma le plus utilisé dans les GCM.

La couverture nuageuse totale créée par deux couches de fractions C1 et C2 avec une hypothèse
de recouvrement maximal est donnée par :

C1,2,max = max(C1, C2) (2.1)

et la fraction surfacique totale créée par deux couches de fractions C1 et C2 avec une hypothèse
de recouvrement aléatoire est donnée par :

C1,2,rand = C1 + C2 − C1C2 (2.2)

Cette fraction correspond à la probabilité de l’évènement “au moins une des couches est nua-
geuse”, en considérant les deux couches comme indépendantes, et correspond donc à la formule
simple P (A&B) = P (A) + P (B) − P (A)P (B).
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Figure 2.1 – Différents types de recouvrement vertical des nuages (figure inspirée de Hogan and
Illingworth (2000)).

Morcrette and Jakob (2000) montrent que le choix d’une hypothèse de recouvrement peut avoir
un impact très important sur la couverture nuageuse totale simulée par les GCM, avec une couver-
ture nuageuse annuelle moyenne de 61% simulée pour le recouvrement maximum et de 71% pour
le recouvrement aléatoire avec le modèle du Centre Européen. De telles différences de couverture
nuageuse ont un fort impact radiatif au sommet de l’atmosphère avec une différence de flux dans
le spectre solaire jusqu’à 40 W m−2 dans certaines parties de la zone de convergence intertropicale
(Intertropical Convergence Zone ,ITCZ). Ces expérimentations avec des modèles globaux à basse
résolution ont montré que ces modifications dans la distribution verticale des couches nuageuses
peuvent avoir un impact important sur la distribution des flux radiatifs et sur le bilan radiatif
terrestre, mais aussi sur les précipitations et leur évaporation, et sur la circulation atmosphérique.

Des études telles que Tian and Curry (1989) et Barker et al. (1999) montrent que l’utilisation
du recouvrement maximum-aléatoire améliore sensiblement, par rapport au recouvrement aléa-
toire, les calculs de couverture nuageuse et de transfert radiatif dans les modèles. Collins (2001)
montre notamment que pour le modèle atmosphérique CAM du NCAR, l’utilisation du recouvre-
ment maximum-aléatoire par rapport au simple recouvrement maximum permet un meilleur calcul
de la couverture nuageuse globale, qui de par son augmentation, augmente globalement de 0.5%
l’albedo total et réduit la transmission vers la surface du flux solaire de 0.4%, vers des valeurs plus
proches des observations.

Néanmoins, le recouvrement maximum-aléatoire présente toujours un biais sur la génération
de couverture nuageuse correcte et Hogan and Illingworth (2000) proposent une nouvelle formu-
lation du recouvrement où les couches nuageuses séparées par du ciel clair se recouvrent toujours
aléatoirement, mais où les couches nuageuses au sein d’un même bloc nuageux se recouvrent d’une
manière intermédiaire entre le recouvrement maximum et le recouvrement aléatoire (voir Figure
2.1). Cette combinaison est pondérée par un paramètre de recouvrement α ∈ [0, 1], et la fraction
surfacique totale créée par deux couches est alors donnée par :

CERO,1,2 = αC1,2,max + (1 − α)C1,2,rand (2.3)

La valeur α=0 donne donc un recouvrement aléatoire, et α=1 correspond à un recouvrement
maximum. ERO fait référence à Exponential-Random Overlap, pour recouvrement exponentiel-
aléatoire.
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Les observations radar de profils nuageux (Hogan and Illingworth, 2000; Mace and Benson-
Troth, 2002) montrent en effet que le paramètre de recouvrement α, pondérant la combinaison
maximum/aléatoire du recouvrement de couches adjacentes, dépend exponentiellement de la dis-
tance dz entre ces couches :

α = e−dz/Lα (2.4)

où Lα est appelée longueur de décorrélation.

Pour un profil vertical de fraction nuageuse (Ck) donné ainsi que le profil de (CERO,i,j) pour
chaque paire de couches, il est possible de calculer avec l’équation (2.3) le paramètre de recouvre-
ment αi,j pour toutes les combinaisons de différentes couches nuageuses (i, j), et d’obtenir ainsi
un profil de ce paramètre en fonction de l’écart dz entre les couches. En utilisant des données
issues d’observations lidar/radar (CloudSat/CALIPSO) de résolution verticale 360 m, Hogan and
Illingworth (2000) estiment Lα≈1.6 km (voir Figure 2.2) avec des variations en fonction de la taille
horizontale des scènes étudiées, et Lα≈3 km pour une résolution verticale plus faible, de 1400 m.
Cette longueur de décorrélation semble donc dépendre des caractéristiques des scènes étudiées, et
un enjeu important est donc de pouvoir en définir la valeur pour différentes scènes nuageuses, ce
qui soulève un certain nombres de questions : comment cette longueur varie-t-elle avec la résolution
verticale ou horizontale des scènes étudiées ? Le recouvrement des stratocumulus et des cumulus, ou
plus généralement de différents types de nuages, peut-il être pris en compte par les mêmes longueurs
de décorrélation ? Comment ce paramètre varie-t-il avec le cisaillement du vent, présente-t-il une va-
riation saisonnière ? Les valeurs de Lα utilisées pour la résolution du transfert radiatif doivent-elles
varier avec l’angle solaire, et comment ? Les sections suivantes présentent certaines études ayant
apporté des éléments de réponse à ces questions.

Figure 2.2 – a) Estimation d’une longueur de décorrélation à partir d’observations Cloud-
Sat/CALIPSO. b) Vérification de la validité de l’hypothèse de recouvrement aléatoire pour des
blocs nuages distincts. Figure issue de Hogan and Illingworth (2000).

2.1.3 Paramétrisations de la longueur de décorrélation

Afin d’être en mesure de représenter correctement le recouvrement des nuages dans les modèles
atmosphériques grande échelle, il est donc important de pouvoir contraindre la valeur de la lon-
gueur de décorrélation Lα pour utiliser le recouvrement exponentiel-aléatoire de la manière la plus
générale. De nombreux travaux ces vingts dernières années ont permis de mieux comprendre la
dépendance de cette longueur à divers paramètres.
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Variation géographique et saisonnière

Les données radar/lidar issues des instruments CloudSat/CALIPSO à l’échelle globale per-
mettent de générer des statistiques sur la longueur de décorrélation après avoir mesuré des profils
de fraction nuageuse et avec les Équations (2.3,2.4). La Figure 2.3 montre la variation saisonnière
de Lα pour différentes zones du globe qui présentent des conditions de recouvrement nuageuses
différentes, variant au cours de l’année. La zone A (30-70°N,30-130°E) présente une forte variation
saisonnière, et est caractéristique d’un continent de l’hémisphère Nord. En été, la convection de
couche limite crée une couche nuageuse composée de nuages de faible extension horizontale, avec
une organisation verticale peu développée, résultant en des longueurs de décorrélation de l’ordre
de 2 km, plus faibles qu’en hiver. En hiver, la couche limite est plus stable et la couche nuageuse
est contrainte par la grande échelle qui crée localement des nuages avec une grande extension ho-
rizontale et une forte corrélation verticale, et donc des longueurs de décorrélation plus élevées. La
zone B (15°S-15°N,60-170°E) correspond à des longueurs de décorrélation de nuages de convection
profonde, avec une extension verticale plus importante, et une corrélation verticale plus forte. La
zone C (35-65°S,60°E-90°W) correspond à une surface océanique avec des températures de surface
faibles et une couche nuageuse ayant une faible corrélation verticale. Enfin la zone D (30-0°S,120-
75°W), située dans la partie subsidente de la cellule de Walker, présente également des longueurs
de décorrélation faibles, pour des couches nuageuses peu développées et avec une faible extension
verticale.

Figure 2.3 – Valeurs saisonnières de la longueur de décorrélation pour 4 zones du globe. Issue de
Jing et al. (2016).

Des paramétrisations ont été proposées pour prendre en compte la dépendance de la longueur
de décorrélation avec la latitude (voir Figure 2.4). Shonk and Hogan (2010) proposent une fonction
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linéaire de la latitude absolue pour prendre en compte ces variations, et Oreopoulos et al. (2012)
proposent une fonction gaussienne dont les paramètres dépendent du jour de l’année.

Figure 2.4 – Deux paramétrisations de la longueur de décorrélation en fonction de la latitude. A
gauche : Lα=2899−27.59ϕ (figure issue de Shonk et al. (2010)). A droite : longueur de décorrélation
(pour deux mois différents , Janvier en noir et Juillet en gris, lignes pleines) modélisée par une
fonction gaussienne (en pointillé, figure issue de Oreopoulos et al. (2012)).

Oreopoulos et al. (2012) montrent que les variations latitudinales de Lα semblent suivre la po-
sition saisonnière de l’ITCZ. Une corrélation plus forte entre les couches nuageuses est observée en
été, et expliquée par des ascendances convectives plus fortes (Naud et al., 2008; Oreopoulos and
Norris, 2011). L’effet sur les longueurs de décorrélation peut être de plusieurs kilomètres.

Figure 2.5 – Variation saisonnière de la longueur de décorrélation. Les distances de 75 km à
300 km correspondent à l’extension horizontale des différentes scènes étudiées. Figure issue de
Oreopoulos and Norris (2011).

La variation saisonnière de la longueur de décorrélation (voir figure 2.5), liée à des ascendances
convectives plus ou moins fortes, peut être rapprochée de sa variation liée à différents types de
nuages. Une paramétrisation de Lα proposée par Zhang et al. (2014) permet de distinguer dans
chaque maille du GCM la fraction nuageuse liée à des nuages de convection profonde de la fraction
nuageuse correspondant aux autres nuages. La longueur de décorrélation Lα est ensuite calculée
comme une combinaison linéaire de Lα,deep=10 km, correspondant à une corrélation plus forte
mesurée pour les nuages de convection profonde, et Lα,other= 1 km, valeur de corrélation plus faible
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adoptée pour le reste de la couverture nuageuse. La moyenne globale de la longueur de décorrélation
obtenue avec ce modèle est Lα≈ 1.7 km, valeur cohérente avec les moyennes globales rapportées
dans la littérature (Pincus et al., 2005; Barker et al., 2008; Naud et al., 2008).

Dépendances au cisaillement du vent

Un paramètre physique local pouvant influer sur la longueur de décorrélation est le cisaillement
du vent : en effet un nuage subissant un gradient de vent horizontal apparâıtra “penché”, comme
le montre le schéma de la Figure 2.6. Par conséquent sa longueur de décorrélation est plus faible
(Naud et al., 2008; Sulak et al., 2020).

Des paramétrisations simples de la longueur de décorrélation fonction du cisaillement du vent
horizontal sont proposées par Hogan and Illingworth (2003) et Di Giuseppe and Tompkins (2015)
grâce aux données radar de CloudSat. Si les variations de la longueur de décorrélation avec le
cisaillement du vent sont petites devant la longueur elle même dans le cas de données haute ré-
solution (Neggers et al., 2011), les prendre en compte dans les GCM peut avoir un impact sur le
bilan radiatif de la Terre, notamment aux basses latitudes, où Di Giuseppe and Tompkins (2015)
estiment cet impact à 2 W m−2. L’effet du cisaillement sur la longueur de décorrélation a alors un
impact climatique global similaire à la variation latitudinale de Lα (Shonk and Hogan (2010)).

Figure 2.6 – Schéma illustrant l’effet du cisaillement sur un nuage représenté par un cylindre. Le
nuage “penché” par le cisaillement a une couverture totale plus grande. Figure issue de Sulak et al.
(2020).

Recouvrement et angle solaire zénithal

L’impact de l’angle solaire zénithal est étudié par Tompkins and Di Giuseppe (2007). Le recou-
vrement des couches nuageuses était jusqu’ici vu uniquement comme un recouvrement purement
vertical, influencé par la vision des maillages droits (selon la verticale au moins) des modèles atmo-
sphériques. Cependant, l’angle solaire zénithal ne devant pas être négligé, il devient important de
décrire aussi le recouvrement nuageux en fonction de cet angle. En effet lorsque le soleil n’est pas au
zénith, davantage de rayonnement direct est généralement intercepté par la couche nuageuse. Une
façon de tenir compte de cet effet 3D tout en restant dans le paradigme d’un modèle de transfert
radiatif 1D est de définir une couverture nuageuse projetée dans la direction du soleil. Tompkins
and Di Giuseppe (2007) utilisent une paramétrisation faisant tendre la longueur de décorrélation
vers 0 pour le soleil à l’horizon (pour un tel angle, le recouvrement vertical devient en fait un
recouvrement horizontal, et on considère les nuages comme décorrélés horizontalement), la valeur
de la longueur de décorrélation Lα étant fixée au zénith. L’utilisation d’une telle paramétrisation
de la longueur de décorrélation a un impact global de 1 W m−2 quand elle est utilisée dans le GCM
de l’ECMWF.
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Variation avec la résolution et l’extension spatiale

Plusieurs travaux s’intéressent également à l’importance de l’extension horizontale des scènes
étudiées pour le recouvrement. Hogan and Illingworth (2000, 2003); Naud et al. (2008) trouvent que
la longueur de décorrélation a une dépendance croissante à la taille des scènes étudiées, et Tompkins
and Giuseppe (2015) prouvent que cette dépendance est liée à des troncatures horizontales de scènes
nuageuses. La longueur de décorrélation dépend donc de l’extension horizontale des scènes étudiées.

Même si certains résultats (Hogan and Illingworth, 2000) semblent démontrer la dépendance à la
résolution verticale de la longueur de décorrélation Lα, celle-ci n’est pas réellement questionnée dans
la littérature. En effet, cette longueur ayant été introduite pour prendre en compte la dépendance
du paramètre de recouvrement α à la distance séparant des couches nuageuses, Lα est considérée
comme une grandeur caractéristique constante, pondérant la décroissance exponentielle de α via
l’équation (2.4). Les variations de Lα sont alors imputées aux différents paramètres et situations
présentés précédemment. Pourtant certaines estimations semblent indiquer une dépendance de Lα

à la résolution verticale : d’un coté la grande majorité des estimations de Lα sont basées sur les
données CloudSat ayant une résolution de Dz= 480 m et indiquent des valeurs généralement situées
dans l’intervalle [1 km,4 km] (Mace and Benson-Troth, 2002; Oreopoulos and Khairoutdinov, 2003;
Barker, 2008a,b). D’un autre coté, des études basées sur des simulations LES à haute résolution
Dz≈ 25 m indiquent des valeurs de Lα plutôt de l’ordre de 300 m (Neggers et al., 2011; Sulak et al.,
2020; Villefranque et al., 2021). Si la nature des nuages étudiés est à prendre en compte (des champs
de cumulus pour les LES), tout comme la différence de nature entre les données d’observations et
les simulations, une dépendance à la résolution verticale de la longueur de décorrélation n’est pas
à écarter. Une partie importante de l’article présenté au Chapitre 3 est dédiée à cette question.

2.1.4 La corrélation de rang : le recouvrement du contenu en eau liquide

Un autre type de recouvrement vertical a également été étudié : la corrélation verticale du
contenu en eau liquide (ou corrélation de rang, rank correlation en anglais, Pincus et al. (2005)).
Si le recouvrement de fractions nuageuses permet d’exprimer comment les mailles nuageuses de
deux niveaux se superposent, la corrélation verticale du contenu en eau liquide permet quant à elle
d’exprimer la corrélation des fonctions de densité de probabilités (PDF) des contenus en eau liquide
de ces deux niveaux. Si cette corrélation est forte, les mailles contenant une quantité importante
d’eau liquide (relative à la PDF du niveau) seront superposées à leurs équivalents de l’autre niveau.
Autrement dit, une forte corrélation de rang mesure une plus forte corrélation dans la superposi-
tion des quantiles d’eau liquide (ou de leur rang dans la fonction de distribution cumulative des
probabilités). Ce recouvrement est généralement modélisé par la même hypothèse de recouvrement
exponentiel-aléatoire, en utilisant également les équations (2.3,2.4), mais avec un autre paramètre
de recouvrement, R, qui décrôıt exponentiellement en fonction de la distance des couches nuageuses,
suivant une autre longueur de décorrélation LR :

R = e−dz/LR (2.5)

La Figure 2.7 présente des valeurs de Lα et de LR obtenues à partir des mesures d’un radar au
sol pour une scène nuageuse de 150 km d’extension horizontale. La longueur de décorrélation liée à
la fraction nuageuse est en moyenne plus faible que celle liée à la corrélation de rang. Dit autrement,
la corrélation du contenu en eau liquide est généralement plus faible que la corrélation des fractions
nuageuses. De plus, des calculs radiatifs montrent que la prise en compte de la corrélation du
contenu en eau liquide des nuages peut avoir des effets mesurables sur les flux intégrés au sommet
de l’atmosphère, mais reste du second ordre d’un point de vue radiatif par rapport à la prise en
compte du recouvrement nuageux.
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Figure 2.7 – PDFs de la longueur de décorrélation pour le recouvrement nuageux (Lα) et la
corrélation du contenu en eau liquide (LR), issue de données radar mesurées au sol. Figure issue de
Oreopoulos and Norris (2011).

2.1.5 Le recouvrement dans les GCM et les simulateurs d’observables.

Afin de tester les divers impacts des hypothèses de recouvrement nuageux, notamment sur des
calculs de transfert radiatif, des algorithmes de génération statistique de profils nuageux sont déve-
loppés (par exemple Stubenrauch et al. (1997) pour le recouvrement maximum-aléatoire, et Räisä-
nen et al. (2004) pour le recouvrement exponentiel-aléatoire (ERO).) Ces générateurs permettent,
à partir d’une unique colonne atmosphérique, d’échantillonner un ensemble de sous-colonnes dont
l’ensemble conserve les propriétés nuageuses de la colonne d’origine (fraction nuageuse volumique
Cv et quantité d’eau liquide moyenne LWC pour chaque maille par exemple), tout en introduisant
une hypothèse de recouvrement nuageuse et/ou d’autres hypothèses (comme la corrélation de rang
mentionnée précédemment par exemple). Ces algorithmes permettent de tester les diverses hypo-
thèses de recouvrement nuageux sur des calculs de transfert radiatif, à partir des données provenant
de GCM, pour des calculs online ou offline.

L’algorithme de génération statistique de sous-colonnes nuageuses de Räisänen et al. (2004) per-
met de générer des échantillons nuageux avec l’hypothèse d’ERO. Ces sous-colonnes sont des profils
verticaux 1D homogènes horizontalement, c’est à dire que chaque maille nuageuse de la sous-colonne
a une fraction nuageuse de 1 et un contenu en eau liquide strictement positif, quand une maille
ciel clair a une fraction nuageuse de 0 et un contenu en eau liquide nul. Ces sous-colonnes peuvent
être utilisées pour des calculs radiatifs 1D sous l’hypothèse d’Independant Column Approximation,
où le transfert radiatif est résolu dans chaque sous-colonne pour un ensemble de fréquences (voir
b. Figure 2.8), mais aussi avec la méthode MCICA (Pincus et al. (2003), voir c. Figure 2.8). La
méthode MCICA, pour Monte Carlo Independent Column Approximation, consiste à résoudre le
transfert radiatif sur l’échantillon de sous-colonnes, chacune correspondant à une fréquence ou à
une partie du domaine fréquentiel considéré. Cet échantillonnage des profils nuageux permet éga-
lement d’introduire de l’hétérogénéité horizontale dans le contenu en eau liquide des sous-colonnes
générées. Si la colonne atmosphérique étudiée donne accès à une information sur la variabilité hori-
zontale sous maille du LWC ( l’écart-type de la distribution horizontale d’eau liquide dans chaque
maille), il est possible, après avoir supposé un certain type de distribution (fonction log-normale ou
gamma par exemple), d’inclure cette variabilité dans le contenu d’eau liquide attribué aux mailles
des sous-colonnes. Des études comme Barker et al. (1999, 2003) et Barker and Räisänen (2005)
montrent que cette hétérogénéité de l’eau liquide a un impact radiatif non négligeable : une scène
nuageuse dont le contenu en eau liquide a été homogénéisé horizontalement pour chaque couche
aura en moyenne un albedo solaire 10% plus important que la même scène ayant un contenu en
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eau liquide hétérogène horizontalement. Ces études insistent sur l’importance de prendre en compte
cet effet conjointement avec une représentation correcte du recouvrement nuageux, en particulier
dans les modèles atmosphériques grande échelle. Le générateur nuageux de Räisänen et al. (2004)
permet la prise en compte de ces deux effets.

Figure 2.8 – Schéma d’illustration de différents calculs radiatifs en milieux nuageux, avec diffé-
rentes complexités.(a) Transfert radiatif dans un milieu homogène. (b) Utilisation de l’hypothèse
de colonnes indépendantes (ICA). (c) Méthode de MCICA. Les flèches de différentes couleurs cor-
respondent à différentes fréquences lumineuses. Les zones de différentes couleurs correspondent à
différents contenus en eau liquide. Figure issue de Siebesma et al. (2020).

Ces méthodes statistiques d’échantillonnage de profils nuageux basés sur la connaissance d’un
profil vertical moyen (Cv, LWC) et utilisant certaines hypothèses de reconstruction (recouvrement
vertical, hétérogénéité du contenu en eau liquide, corrélation de rang) sont également utilisées dans
le cadre des simulateurs d’observables. Afin de pouvoir comparer des données issues de simulations
GCM à des observations de l’atmosphère (données radar et lidar provenant de satellites notam-
ment), des simulateurs d’observables ont été développés pour transformer les variables de sorties
des GCM afin qu’elles soient comparables à des observables (Klein and Jakob, 1999; Webb et al.,
2001; Bodas-Salcedo et al., 2011; Swales et al., 2018). À partir d’un profil nuageux d’une colonne
atmosphérique issue d’une simulation GCM, ces simulateurs d’observables génèrent les grandeurs
“équivalentes” qui seraient observées par un appareil donné : il peut s’agir d’un flux radiatif à une
fréquence donnée, le calcul d’une pression au sommet des nuages, ou une épaisseur optique. Pour
obtenir ces grandeurs, les simulateurs utilisent un certain nombre d’hypothèses, dont celles portant
sur le recouvrement nuageux ou l’hétérogénéité du contenu en eau liquide, dont certaines sont re-
présentées sur la Figure 2.9.

Dans le cadre de ces simulateurs d’observables il est également important de pouvoir représenter
correctement le recouvrement nuageux, et en particulier d’avoir des valeurs robustes de la longueur
de décorrélation Lα quand l’ERO est utilisé.
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Figure 2.9 – Schéma illustrant le fonctionnement du simulateur d’observable COSP (CFMIP
Observation Simulator Package, Bodas-Salcedo et al. (2011); Swales et al. (2018)) pour la génération
d’une distribution nuageuse sous-maille à partir d’une colonne atmosphérique issue d’un GCM.
Figure issue de Siebesma et al. (2020).

Des travaux ont aussi mis en avant le besoin de prendre en compte la variabilité sous maille
verticale des nuages. En effet les modèles atmosphériques utilisent l’hypothèse d’épaisseur nulle,
dite “hypothèse d’atmosphere fine”, qui suppose qu’une couche d’atmosphère représentée par une
couche du maillage du modèle est d’épaisseur nulle, et peut donc être vue “comme une feuille de
papier”. Cette hypothèse a comme conséquence de représenter l’hétérogénéité sous maille nuageuse
uniquement horizontalement. Une maille est soit nuageuse soit ciel clair sur toute la verticale, et
pour chaque maille du modèle l’éventuel nuage est donc homogène verticalement (Genio et al.,
1996). Cela suppose donc que pour une maille donnée, la fraction volumique et la fraction surfa-
cique de nuage sont égale : Cv = Cs. Or, Brooks et al. (2005), Neggers et al. (2011), et Jouhaud
et al. (2018) montrent que pour des cumulus, la différence entre ces deux fractions peut aller jusqu’à
30% de différence relative, et dépend également de la résolution verticale.

Aujourd’hui la grande majorité des GCM utilisent encore l’hypothèse de recouvrement maximum-
aléatoire, malgré les progrès faits sur la détermination de la longueur de décorrélation Lα ainsi que
les travaux sur la sensibilité radiative des GCM à cette longueur ( par exemple Barker and Räisä-
nen (2005) pour une telle étude appliquée au GCM de l’ECMWF.) Cela est certainement dû à la
nécessité d’un important travail de développement des modèles pour prendre en compte le recou-
vrement nuageux (mais aussi l’hétérogénéité horizontale) et quantifier son effet, mais également
car cela nécessite pour de nombreux modèles de modifier d’autres paramétrisations qui compensent
actuellement certains biais causé par l’hypothèse de recouvrement maximum-alétoire (par exemple
le tuning de paramètres dans les paramétrisations de condensation sous-maille). La prise en compte
du recouvrement exponentiel-aléatoire avec des longueurs de décorrélations adaptées parâıt aujour-
d’hui toujours nécessaire pour les modèles notamment car le biais “too few too bright” est toujours
très présent dans les modèles (Konsta et al., 2022). Il est à noter que ce biais persiste également
pour les rares modèles utilisant l’hypotèse d’ERO, et cela pourrait être en partie dû à des mauvaises
estimations de Lα. En effet Barker (2008a) montre qu’un changement de seulement 1 km de Lα

peut avoir un effet global de 3 W m−2 dans le flux au sommet de l’atmosphère, démontrant ainsi
la nécessité de prendre en compte précisément les variations de Lα. L’article présenté au chapitre
3 tente d’approfondir certaines de ces questions.
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2.2 Simulations haute résolution de cumulus

Nous présentons dans cette section le modèle LEM qui a permis d’obtenir des simulations
nuageuses utilisées dans les chapitres suivants pour tester des développement concernant le recou-
vrement vertical des nuages. Nous présentons également ces simulations haute résolution.

2.2.1 Le modèle Méso-NH

Le modèle de simulation atmosphérique Méso-NH (pour Mesoscale Non-Hydrostatic Lafore
et al. (1998); Lac et al. (2018)) est développé conjointement par Météo-France et le Laboratoire
d’Aérologie. Ce modèle à aire limitée permet de simuler des champs atmosphériques dont la taille
varie de quelques mètres à plusieurs centaines de kilomètres. Comme son nom l’indique, il s’agit
d’un modèle non-hydrostatique, qui peut en particulier résoudre les structures convectives et nuages
de la couche limite quand il est utilisé à haute résolution. Les équations résolues par ce modèle sont
les équations de conservation de la masse, de la quantité de mouvement, de l’énergie et de la
quantité d’eau. Ces équations sont résolues sur un maillage spatio-temporel, qui sera régulier dans
les cas étudiés. Les variables prognostiques sont les trois composantes du vent, la pression, l’énergie
cinétique turbulente, la température potentielle et les différents rapports de mélange des différentes
phases de l’eau. Les méthodes numériques utilisées pour la résolution des équations sont les volumes
finis pour les variables thermodynamiques et les différences finies pour les composantes du vent.
Pour la discrétisation temporelle les méthodes utilisées sont Runge-Kutta (ordre 3 ou 4) ou leapfrog.

Figure 2.10 – Différentes simulations réaslisées avec le modèle Meso-NH. Les images ont été
obtenues avec l’algorithme Monte Carlo de rendu d’image htrdr développé par Meso-Star (https:
//www.meso-star.com/projects/htrdr/htrdr.html). Figure issue de Villefranque et al. (2019).

Des paramétrisations sont utilisées pour représenter les phénomènes physiques à des échelles
plus petite que celle des mailles :

— Turbulence : Un schéma 3D est utilisé pour représenter la turbulence sous-maille, basé sur
Redelsperger and Sommeria (1981, 1982, 1986); Cuxart et al. (2000). Les termes turbulents y
sont des fonctions des variables d’état, dont l’énergie cinétique turbulente. Ces termes sous-
maille sont paramétrisés grâce à une longueur de mélange représentant la taille des tourbillons.

https://www.meso-star.com/projects/htrdr/htrdr.html
https://www.meso-star.com/projects/htrdr/htrdr.html
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— Microphysique : plusieurs méthodes de complexité différentes sont disponibles pour calculer
les caractéristiques principales des hydrométéores présents dans chaque maille. Le schéma
ICE3, présenté par Caniaux et al. (1994) et Pinty and Jabouille (1998) permet la repré-
sentation sous-maille de processus comme la condensation, l’évaporation, l’auto-conversion
(transformation de l’eau nuageuse en gouttes de pluie) ou les précipitations. Il permet de
calculer les concentrations de différents hydrométéores : gouttelettes d’eau nuageuse, gouttes
de pluie, cristaux de glace, neige agglomérée ou neige roulée. Dans les cas que nous étudierons
seules les gouttelettes d’eau nuageuse et éventuellement les gouttes de pluie sont formées.

— Rayonnement : le rayonnement n’est pas un processus sous-maille mais peut néanmoins être
paramétrisé dans le modèle. La résolution du transfert radiatif dans le visible (SW) et l’infra-
rouge (LW) est faite avec le modèle ecRad (Hogan and Bozzo (2018), version opérationnelle).
Ce code calcule les propriétés optiques des gaz, des nuages ( gouttelettes ou cristaux de glace)
et des aérosols à partir de paramétrisations et des données physiques données par le modèle.
Différentes paramétrisations sont mises à dispositions pour le calcul des propriétés optiques,
et différents modes sont utilisables pour la résolution du transfert radiatif. Il peut être utilisé
en mode McICA (Pincus et al., 2003), SPARTACUS (Schäfer et al., 2016; Hogan et al., 2016),
TripleClouds (Shonk and Hogan, 2008; Shonk et al., 2010) ou avec l’hypothèse plan-parallèle
homogène.

Quand Méso-NH est utilisé dans son mode LES, ce modèle permet de simuler des champs atmo-
sphériques nuageux, notamment de convection peu profonde. Avec une résolution de l’ordre de la
dizaine de mètres les cumulus sont alors résolus géométriquement. C’est cette haute résolution qui
nous permet de considérer les simulations obtenues comme représentant suffisamment précisément
ces champs nuageux. La robustesse de Méso-NH a été testée (Villefranque, 2019; Couvreux et al.,
2020) pour chaque cas simulé afin de vérifier la cohérence des profils thermodynamiques obtenus, le
développement de la turbulence de couche limite ou la sensibilité des résultats aux différentes pa-
ramétrisations utilisées. Un travail d’inter-comparaison entre modèles permet également de valider
ses résultats. Une fois ces vérifications faites, ces simulations, malgré des erreurs et imprécisions
inhérentes à toute simulation numérique (effet de la résolution spatio-temporelle, discrétisation
numérique, schémas numériques, sensibilités aux paramétrisations utilisées...), peuvent être consi-
dérées comme représentant assez fidèlement les processus physiques mis en jeu. Dans la suite de
cette thèse est étudiée la structure verticale des nuages de scènes produites par Méso-NH ainsi que
leur effet radiatif. Il nous suffit donc que la structure géométrique des nuages produits (que ce soit
la fraction ou le contenu en eau liquide) soit représentatif de celle de cumulus réels.

2.2.2 Les cas étudiés et grandeurs d’intérêt

Dans cette section sont présentés les quatre cas de convection peu profonde dont les simulations
réalisées avec Méso-NH sont utilisées par la suite comme références. Deux cas de développement de
cumulus sur surface continentale sont présentés (ARM et SCMS), ainsi que deux cas de cumulus
de couche limite océanique (BOMEX et RICO). Les articles de références présentant ces cas sont
mentionnés par la Table 2.1.
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Cas Article de référence

ARM Brown et al. (2002)

BOMEX Siebesma et al. (2003)

RICO vanZanten et al. (2011)

SCMS Neggers et al. (2003)

Table 2.1 – Les différents cas de cumulus simulés par LES et les articles de références correspon-
dants.

Tous les cas ont été mis au point à partir d’observations et sont idéalisés. L’effet de la grande
échelle est simplifiée et résumée à des tendances en température, humidité et vent. Ces cas sont
forcés en surface (soit par des flux de surface prescrits, soit en température pour le cas RICO).
Le rayonnement n’est pas interactif lors de ces simulations, c’est-à-dire que les tendances sur les
températures sont précalculées et prescrites pendant la simulation. Les tendances et flux de surface
sont homogènes horizontalement.

Les deux cas continentaux (ARM et SCMS) sont fortement marqués par le cycle diurne du flux
solaire incident en surface : le développement de la couche limite et des nuages associés y suit donc
ce cycle. Les deux autres cas sont océaniques (BOMEX et RICO) et quasi stationnaires, la couche
nuageuse est déjà développée en début de simulation.

Les simulations basées sur ces quatre cas qui seront utilisées pour le reste de cette thèse sont
réalisées sur des domaines de 6.4 km de coté sur une hauteur de 4 km à la résolution dz=dx=dy=
25 m avec un pas de temps dt= 1 s. La table 2.2 résume les caractéristique des simulations réalisées
pour chacun des cas.

Cas étudié ARM BOMEX RICO SCMS

Espace
dx = dy = dz [m] 25 25 25 25
Lx = Ly [km] 6.4 6.4 6.4 6.4
Lz [km] 4 4 4 4

Temps
∆t [s] 1 1 1 1
Durée [h] 15 15 24 12
Heure UTC 5h30-21h30 - - 7h-19h
Heure Locale 11h30-3h30 - - 12h-00h

Flux de surface et forçage
Surface Continent Océan Océan Continent
Forçage Flux Flux SST Flux
Flux chaleur latente moy/max [W m-2] 257/491 154/154 128/164 188/297
Flux chaleur sensible moy/max [W m−2] 63/140 9.4/9.4 9.1/11 64/101

Table 2.2 – Paramètres et caractéristiques des simulations LES des quatre cas de cumulus étudiés.
Les deux premières heures de simulation sont des phases de mise à l’équilibre pour les modèles.

Nous utilisons dans cette thèse plusieurs champs 3D issus de ces LES pour les quatre cas de
scènes nuageuses de cumulus présentées ci-dessus. On considèrera ces scènes comme représenta-
tives de scènes de cumulus, qu’elles soient continentales (ARM, SCMS) ou océaniques (BOMEX,
RICO). La figure 2.11 présente certaines des caractéristiques nuageuses des simulations utilisées.
On y reconnait notamment l’influence du cycle diurne sur les cas continentaux ARM et SCMS qui
présentent une couverture nuageuse et un contenu en eau liquide intégré sur la verticale (Liquid
Water Path, LWP dans la suite) qui se développent en fin de matinée avant de diminuer et dispa-
raitre en fin de journée. Cet effet est également visible pour ces deux cas sur l’altitude de la base
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des nuages, qui marque la hauteur de la couche limite mélangée. Inversement les cas de cumulus
maritimes ne montrent pas ces tendances, le cycle diurne étant beaucoup moins marqué, et toutes
les caractéristiques nuageuses sont quasi-stationnaires tout au long de la journée. L’absence de
cycle diurne est dû au fait que ces simulations sont forcées en surface par des flux sensible et latent
constants pour BOMEX, et une température de surface constante pour RICO. La convection peu
profonde est également moins forte, dû à des flux turbulents moins importants, ce qui se traduit
par rapport aux cas continentaux par un LWP plus faible sur une grande partie de la journée, et
une extension verticale plus faible de la couche nuageuse, avec une altitude du sommet des nuages
plus faible. Pour les quatre cas les couvertures nuageuses sont typiques de cas de cumulus de couche
limite avec en moyenne sur la journée CC≈0.1 − 0.4.

Figure 2.11 – Évolution de quelques caractéristiques des cumulus simulés en fonction du temps,
pour quatre cas considérés (identifiés par des couleurs différentes).
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La figure 2.12 montre pour un champ 3D de chaque cas étudié, le profil vertical de la fraction
volumique nuageuse Cv (en bleu), c’est-à-dire pour chaque couche la fraction des mailles contenant
de l’eau liquide. La fraction surfacique Cs y est aussi représenté à différentes résolutions : c’est la
projection de Cv sur une surface, c’est-à-dire pour une hauteur donnée, la fraction de sous-colonnes
ayant au moins une maille nuageuse. À la résolution la plus fine, Cv=Cs.

Figure 2.12 – Fractions nuageuses volumiques Cv et surfaciques Cs à différentes résolutions verti-
cales pour une simulation de chaque cas étudié. Pour chaque cas le profil correspondant à la dixième
heure de simulation a été choisi.

Une autre grandeur d’intéret de ces champs nuageux est la quantité d’eau liquide présente dans
chaque maille. La figure 2.13 montre pour les quatre cas étudiés (pour les simulations correspondant
à la dixième heure) et différentes altitudes, la distribution du rapport de mélange en eau liquide
(masse d’eau liquide par kilogramme d’air sec) dans une couche de 100 m d’épaisseur. Pour chaque
cas, la distribution d’eau liquide de la simulation est présentée en bleu, et peut être approchée
par une distribution gamma (Zhang et al., 2014; Oreopoulos et al., 2012; Villefranque et al., 2021)
représentée par :

f(x, k, θ) =
xk−1e−

x
θ

Γ(k)θk
for x > 0 k, θ > 0 (2.6)

où x est le rapport de mélange en kg/kg, kθ est la moyenne de la distribution et kθ2 son écart-type,
Γ(k) est la fonction gamma, avec Re(k) > 0 :
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Γ(z) =

∫ ∞

0
tz−1e−tdt (2.7)

Pour chaque cas, la loi gamma paramétrée par la moyenne et l’écart-type de la distribution
provenant de la simulation est représentée en orange. Cette distribution sera utilisée dans le chapitre
3 pour représenter la variabilité du contenu en eau liquide de ces scènes nuageuses. Des travaux
plus spécifiques concernant ces simulations peuvent être trouvés dans Villefranque (2019) et Maury
(2021).

Figure 2.13 – Distribution du rapport de mélange en eau liquide pour les quatre cas étudiés
(dixième heure de simulation). La distribution est donnée pour quatre altitude : a) correspond à
l’altitude à 20% de la couche nuageuse (en partant de la base du nuage), b) à 40%, c) 60% et d) 80%.
A chaque fois la couche considérée est d’épaisseur 100 m (c’est l’union de quatre couches d’épaisseur
dz=25 m). En bleu est représenté l’histogramme de la distribution provenant de la simulation, en
orange la loi gamma ayant la même moyenne et le même écart-type.
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2.3 Algorithmes de Monte Carlo pour le Transfert Radiatif

Dans cette section sont présentées les méthodes de Monte Carlo utilisées pour la résolution
de l’équation du transfert radiatif dans le cas d’atmosphères nuageuses. Une présentation plus
exhaustives de ces méthodes peut être trouvée dans la thèse de Najda Villefranque (Villefranque,
2019). Ces méthodes seront utilisées dans les chapitres suivants pour résoudre le transfert radiatif
dans des scènes nuageuses, notamment dans les champs nuageux issus des LES (chapitre 3 et
chapitre 4), mais aussi sur des profils atmosphériques issus de simulations GCM (chapitre 5).

2.3.1 Méthodes de Monte Carlo

Les méthodes de Monte Carlo sont basées sur le fait que d’après la loi des grands nombres,
la moyenne de n réalisations indépendantes de la même variable aléatoire X converge vers son
espérance E(X). Si on considère n réalisations aléatoires indépendantes distribuées selon la même
loi que X on a donc :

X̄n =
1

n

n∑
i=1

Xi et P
(

lim
n→+∞

X̄n = E(X)

)
= 1

La variable aléatoire X̄n est donc un estimateur sans biais de l’espérance E(X). Il s’agit de
l’estimateur de Monte Carlo. La variance empirique S2

n(X) est aussi une variable aléatoire et permet
d’estimer la variance de X, σ2

X sans biais :

S2
n(X) =

1

n− 1

n∑
i=1

(Xi − X̄n)2 et P
(

lim
n→∞

S2
n(X) = σ2

X

)
= 1

De plus d’après le théorème central limite, la loi de la variable aléatoire X̄n s’approche quand
n est grand d’une loi normale d’espérance E(X) et de variance σ2

X/n :

lim
n→∞

P
(
X̄n − µ

σ/
√
n

≤ z

)
= Φ(z)

où Φ est la fonction de répartition de la loi normale N (0, 1). Ce résultat permet de construire
des intervalles de confiance, pour encadrer l’erreur commise dans l’estimation de la moyenne E(X)

par X̄n. Ainsi E(X) appartient à l’intervalle [X̄n± z1−r/2×σ√
n

] avec la probabilité 1− r, où z1−r/2 est

le quantile de la loi centrale normale centrée réduite. Par exemple, E(X) appartient à l’intervalle
[X̄n± 3σ√

n
] avec la probabilité p ≈ 0.9973. Cette erreur varie en 1/

√
n, donc multiplier le nombre de

réalisations par 10 fait diminuer l’erreur d’un facteur
√

10 ≈ 3.16. Dans la pratique on ne connâıt
pas σ mais on utilise l’écart-type empirique Sn.

Un exemple simple d’application de la méthode Monte Carlo est l’estimation du nombre π.
Considérons le domaine du plan {x, y} ∈ R2 tel que −1 < x < 1 et −1 < y < 1. Ce domaine
correspond au carré circonscrit au cercle unité, dont l’aire est A=π. Soit (Xi)i∈[1,n] et (Yi)i∈[1,n] des
suites de n variables aléatoires indépendantes suivant la même loi uniforme entre −1 et 1. Le point
Mi={xi, yi} correspondant à une réalisation de Xi et Yi est dans le cercle unité si et seulement si
x2i + y2i ≤ 1, et la probabilité qu’il appartienne au cercle est π/4 (la surface du cercle divisée par
celle du carré). La variable aléatoire associée à l’évènement “le point échantillonné appartient au
cercle” suit donc une loi de Bernoulli de paramètre π/4. Pour un nombre de points échantillonnés
assez grand, le nombre de points dans le cercle unité donne une estimation du paramètre de la loi
de Bernoulli, et on a ainsi construit un estimateur du nombre π.
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2.3.2 Formulation intégrale de l’ETR et méthodes de Monte Carlo

Nous allons maintenant montrer comment à partir de la formulation intégrale de l’équation
du transfert radiatif, il est possible de la résoudre par la méthode de Monte Carlo. L’équation du
transfert radiatif présentée au chapitre 1 peut être écrite sous sa formulation intégrale, pour une
longueur d’onde λ donnée, dans un milieu semi-infini, considéré comme un milieu semi-transparent
composé d’éléments pouvant diffuser ou émettre le rayonnement :

L(x,ω) =

∫ ∞

0
exp

(
−
∫ l

0
k(x− sω) ds

)
S(x− lω,ω)dl (2.8)

où L(x,ω) est la luminance incidente en x, suivant la direction ω. Le point x−lω correspond au
point à la distance l de x dans la direction d’observation ω : ces premiers développements sont assez
formels, mais nous verrons plus loin que cette reformulation amène à résoudre le transfert radiatif “à
l’envers”, c’est-à-dire en parcourant les rayons lumineux qui partent du point d’observation x, et en
les “remontant” jusqu’à un point où la luminance est connue. k(x) est le coefficient d’extinction du
milieu, et S(x− lω, ω) est la source volumique représentant les sources de diffusions et d’émissions,
au point x, dans la direction ω :

S(x− lω,ω) = ks(x− lω)

∫
4π

Φ
(
ω,ω′)L (x− lω, ω′) dω′ + ka(x− lω)Leq(x− lω,ω) (2.9)

où Φ(ω,ω′) est la fonction de phase représentant la probabilité qu’un photon incident dans la
direction ω′ soit diffusé par le milieu dans la direction ω. ks est le coefficient de diffusion et ka est
le coefficient d’absorption. Leq(x,ω) est la luminance du corps noir émise par le milieu en x dans
la direction ω, et correspond à la fonction de Planck évaluée en la température du point x.

Représentée sous forme d’intégrale, il est possible d’interpréter la luminance L comme l’espé-
rance d’une variable aléatoire :

L = E(VS(L)) (2.10)

où VS(L) est une variable aléatoire, fonction d’une autre variable aléatoire, L, appelée libre
parcours, telle que :

L(x,ω) =

∫ ∞

0
pL(l,x,ω)VS(l,x,ω)dl (2.11)

où pL est la fonction de densité de probabilité associée à la variable aléatoire L. Le fait de
lire cette intégrale comme une espérance ouvre la possibilité de l’estimer par la méthode de Monte
Carlo. Pour cela on estime L en échantillonnant un grand nombre de réalisations indépendantes l
de L, distribuées selon pL, en retenant le poids Monte Carlo associé VS à chaque fois. Une partie
cruciale dans le développement des algorithmes radiatifs de Monte Carlo repose dans le choix de
pL et VS . Si on multiplie et divise par k(x − lω) dans l’équation (2.8), on peut définir la fonction
pL(l,x,ω) comme la fonction de densité de probabilité d’une variable aléatoire L de telle sorte que :

pL(l,x,ω) = k(x− lω) exp

(
−
∫ l

0
k(x− sω) ds

)
(2.12)

Cette densité de probabilité est normée car le champs des coefficients d’extinction k sont normés.
Elle n’est pour l’instant pas nécessairement normalisée, mais le sera grâce à certains choix faits par
la suite. Elle peut également rester non normalisée, avec l’ajout de conditions limites ( comme nous
le verrons plus tard avec la figure 2.14).
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La variable aléatoire VS s’écrit alors comme :

VS(l,x,ω) =
1

k(x− Lω)
S(x− Lω,ω) (2.13)

On peut donc maintenant estimer la luminance L par la méthode de Monte Carlo en tirant
aléatoirement des réalisations de la variable L selon pL et en évaluant la fonction poids VS à chaque
réalisation l de L. Le choix fait pour la pdf pL est arbitraire, et d’autres sont possibles, comme nous
le verrons dans la section suivante.

On peut réécrire la variable aléatoire VS comme :

VS(L,x,ω) =
ks(x− Lω)

k(x− Lω)

∫
4π

Φ
(
ω,ω′)L (x− Lω,ω′) dω′

+
ka(x− Lω)

k(x− Lω)
Leq(x− Lω,ω)

= pS(x− Lω)Ldiff (L,x,ω) + (1 − pS(x− Lω))Leq(x− Lω,ω)

(2.14)

où pS(L,x,ω) = ks(x−Lω)
k(x−Lω) ∈ [0, 1] correspond à une probabilité de diffusion sachant un évène-

ment d’extinction. Comme k = ka+ks on a aussi 1−pS(L,x,ω) = ka(x−Lω)
k(x−Lω) ∈ [0, 1], qui correspond

à une probabilité d’absorption sachant un évènement d’extinction.
Si on appelle S la variable aléatoire discrète prenant la valeur Ldiff (L,x,ω) avec la probabilité
pS(L,x,ω) et la valeur Leq(x− Lω,ω) avec la probabilité 1 − pS(L,x,ω), alors VS est l’espérance
de cette variable aléatoire :

VS = E(S) (2.15)

et l’équation (2.10) devient :

L = E(VS) = E(E(S)) = E(S) (2.16)

par linéarité de l’espérance.

Ce résultat implique qu’il n’est pas nécessaire de calculer le poids VS à chaque réalisation l de
L dans l’équation (2.11). Ce calcul nécessiterait lui-même un grand nombre de réalisations de la
variable aléatoire S, mais l’équation (2.16) indique qu’une seule réalisation de S est en fait suffisante
pour chaque réalisation de L. C’est ce qu’on appelle la double randomisation. La linéarité de l’es-
pérance permettrait le même résultat pour un nombre arbitraire d’imbrications de fonctions avec
VS = f ◦ g ◦ h ◦ ... ◦ L, tant que ces fonctions sont linéaires. Cette propriété fondamentale rend ces
méthodes insensibles à la dimension du domaine d’intégration. En effet, estimer un flux en intégrant
sur les fréquences, sur l’espace, et sur les directions revient au même temps de calcul qu’estimer
une luminance monochromatique en un point et une direction, grâce à la double randomisation.
C’est cette propriété de Monte Carlo qui permet notamment une application de la méthode dans
certains cas prenant en compte plusieurs corpus de la physique, parfois à différentes échelles : par
exemple réacteurs photo-chimiques (Dauchet et al., 2013; Gattepaille, 2021), transfert radiatif en
milieux nuageux haute résolution prenant en compte l’influence de la grande échelle climatique
(Villefranque et al., 2022), ou phénomènes convecto-diffusifs (Fournier et al., 2016; Tregan et al.,
2022).

De la même manière, comme Ldiff (L,x,ω) s’écrit comme une intégrale il est possible de l’écrire
comme l’espérance d’une nouvelle variable aléatoire :
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Ldiff (L,x,ω) =

∫
4π

Φ
(
ω,ω′)L (x− Lω,ω′) dω′

= E(Ω)

(2.17)

où Ω est la variable aléatoire de support [0, 4π], de distribution Φ(ω, .).

On obtient donc l’écriture de la luminance comme une suite d’imbrications de multiples espé-
rances, qui est donc une espérance elle-même par double-randomisation :

L(x,ω) =

∫ ∞

0
pL(l,x,ω)VS(l,x,ω)dl

=

∫ ∞

0
pL(l,x,ω)dl

{
pS(L,x,ω)Ldiff (L,x,ω) + (1 − pS(L,x,ω))Leq(x− Lω,ω)

}
=

∫ ∞

0
pL(l,x,ω)dl

{
pS(L,x,ω)

∫
4π

Φ
(
ω,ω′)L (x− Lω,ω′) dω′ + (1 − pS(L,x,ω))Leq(x− Lω,ω)

}
(2.18)

Le pseudo-algorithme représentant les différentes étapes nécessaires à la résolution par Monte
Carlo de l’équation (2.18) est présenté par la figure. 2.15. Une fois les réalisations générées aléatoire-
ment, on connâıt une estimation de la luminance L(x,ω) ainsi que l’écart type associé à l’estimation
de la luminance :

L̄n =
Cm

n

Sn(L̄n) =
1√
n− 1

√
Cq

n
− L̄2

n

(2.19)

où, comme le montre la figure 2.15, Cm est la somme des luminances calculées à chaque réali-
sation, et Cq la somme des carrés de ces luminances.

Comme représenté sur la figure 2.14, la réalisation d’une itération de cet algorithme peut être
vue comme un parcours dans l’espace physique depuis le point où la luminance est recherchée, suivi
d’une suite de collisions. Tant que la collision est une diffusion on continue le chemin, et celui-ci
s’arrête quand une émission est réalisée, à un point où on connâıt la luminance.

Figure 2.14 – Réalisation d’un chemin d’un algorithme Monte Carlo. Ici on souhaite calculer la
luminance à la paroi en x0 dans la direction u0. Le volume entre les deux parois est purement
diffusif et la luminance est connue dans toutes les directions sur la paroi de droite. Figure issue de
Galtier et al. (2017).
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2.3.3 Algorithmes à collisions nulles

La technique des collisions nulles (Woodcock et al., 1965; Boeuf and Marode, 1982; Koura, 1986)
a été développée dans le cadre de la physique du transport linéaire afin de résoudre des problèmes
liés à des hétérogénéités volumiques fortes (variations de propriétés physiques dans le milieu). Ces
problèmes méthodologiques sont spécifiquement associés aux méthodes de Monte Carlo. La mé-
thode des collisions nulles à récémment été reformulée par Galtier et al. (2013) dans le cadre des
formulations intégrales associées aux algorithmes de Monte Carlo pour le transfert radiatif. On
pourra également en trouver une analyse dans El Hafi et al. (2021).

Cette méthode part du constat que pour échantillonner la longueur de libre parcours dans l’al-
gorithme de Monte Carlo, il est nécessaire de calculer l’inverse de la fonction de répartition de pL
donnée par l’équation (2.12). Lorsque le coefficient d’extinction k est hétérogène dans le milieu,
le calcul de l’exponentielle de l’intégrale peut s’avérer coûteux si le domaine est maillé finement.
Dans un milieu continu, ce calcul ne peut pas être exact la plupart du temps et donc introduit une
approximation pour estimer l’intégrale. Le raisonnement utilisé est alors de transformer le champ
de coefficients d’extinction (k(x)) en un champ homogène afin de “sortir l’intégrale de l’exponen-
tielle” et de pouvoir échantillonner le parcours libre l de manière plus simple (et indépendante de
l’hétérogénéité spatiale du champ d’extinction). En effet, si le milieu est homogène alors l’intégrale
qui était dans l’exponentielle devient un simple produit. En contrepartie, on va devoir rejeter une
partie des collisions échantillonnées.

Pour cela on va créer le majorant du coefficient d’extinction total k̂. Celui-ci est fixé à une valeur
uniforme dans tout le milieu, et on définit le coefficient d’extinction des collisions nulles kn(x) de
telle sorte que :

k̂ = k(x) + kn(x) = ks(x) + ka(x) + kn(x) (2.20)

On considérera que k̂ est toujours un majorant du coefficient d’extinction réel, et que par
conséquent kn est toujours positif.
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Figure 2.15 – Pseudo algorithme de Monte Carlo pour l’estimation de la luminance et le calcul
de l’écart type associé. La longueur d’onde λ n’est pas mentionnée mais elle est fixée avant la
résolution.
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Ce coefficient kn vient donc compenser en chaque point la valeur du coefficient d’extinction afin
de créer un champ d’extinction virtuel uniforme. On dit aussi qu’on a rajouté des collisionneurs
nuls, c’est-à-dire des particules virtuelles, comme le montre la Figure 2.16.

Figure 2.16 – A gauche : champ de diffuseurs (en rouge) et d’émetteurs (en bleu). A droite : des
diffuseurs virtuels sont rajoutés afin de créer un champ d’extinction virtuel uniforme. Figure issue
de El Hafi et al. (2021).

Pour que la physique du problème initial soit respéctée et que le résultat soit le même il est
évident que ces particules ne doivent avoir aucun effet : on considère donc qu’elles diffusent pu-
rement vers l’avant (c’est à dire dans la même direction qu’un rayon incident) comme s’il ne se
passait rien.

Pour prendre en compte ce nouveau champ d’extinction dans la formulation intégrale de l’ETR
pour définir un algorithme de Monte Carlo modifié, il faut revenir à la formulation différentielle de
l’ETR de l’Équation 1.5, tout en y ajoutant et enlevant le terme knL(x,ω) pour rester équivalent :

(ω ·∇)L(x,ω) = −kL(x,ω)−knL(x,ω) + knL(x,ω) + kaLeq(x,ω) + ks(x)

∫
4π

Φ(ω,ω′)L(x,ω′)dω′

= −k̂L(x,ω) + knL(x,ω) + kaLeq(x,ω) + ks(x)

∫
4π

Φ(ω,ω′)L(x,ω′)dω′

= −k̂L(x,ω) + k̂

{
kn

k̂
L(x,ω) +

ka

k̂
Leq(x,ω) +

ks

k̂
(x)

∫
4π

Φ(ω,ω′)L(x,ω′)dω′
}
(2.21)

Comme fait précédemment, la luminance se reformule alors comme une intégrale faisant inter-
venir la luminance elle même :

L(x,ω) =

∫ ∞

0
exp

(
−
∫ l

0
k̂(x− sω) ds

){
ks(x− lω)

∫
4π

Φ
(
ω,ω′)L (x− lω, ω′) dω′

+ ka(x− lω)Leq(x− lω,ω)

+ knL(x,ω)

}
dl

(2.22)

On peut maintenant revenir à l’Équation 2.11 et réécrire la luminance comme l’espérance d’une
nouvelle variable aléatoire V̂S :

L(x,ω) =

∫ ∞

0
p̂L(l,x,ω)V̂S(l,x,ω)dl (2.23)

où la nouvelle distribution p̂L(l,x,ω) est maintenant une fonction plus simple à échantillonner
donnée par :
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p̂L(l,x,ω) = k̂ exp

(
−
∫ l

0
k̂(x− sω) ds

)
= k̂ exp

(
−k̂l

)
(2.24)

En suivant les mêmes développements que précédemment on obtient une nouvelle formulation
intégrale de la luminance :

L(x,ω) =

∫ ∞

0
p̂L(l,x,ω)V̂S(l,x,ω)dl

=

∫ ∞

0
p̂L(l,x,ω)

{
kn(x− lω)

k̂
L(x,ω)

+
ka(x− lω)

k̂
Leq(x− lω,ω)

+
ks(x− lω)

k̂

∫
4π

Φ
(
ω,ω′)L (x− lω, ω′) dω′

}
dl

=

∫ ∞

0
p̂L(l,x,ω)

{
p̂n(l,x,ω)L(x,ω)

+ (1 − p̂n(l,x,ω))

[
pS(L,x,ω)

∫
4π

Φ
(
ω,ω′)L (x− lω, ω′) dω′

(1 − pS(L,x,ω))Leq(x− Lω,ω)

]}
dl

(2.25)

où p̂n(l,x,ω)=kn(x−lω)

k̂(x−lω)
est la probabilité que le collisionneur en x − lω soit virtuel et que la

collision soit nulle (diffusion pure vers l’avant).

L’introduction d’un coefficient d’extinction uniforme a donc permis d’avoir une distribution p̂L
à échantillonner de façon moins coûteuse numériquement et en terme d’accès mémoire. La com-
pensation de l’introduction de kn est relativement peu coûteuse car elle correspond simplement à
l’introduction d’une nouvelle variable aléatoire discrète de distribution (p̂n, 1 − p̂n). La prise en
compte de cette nouvelle variable aléatoire dans l’espace des chemins pendant la résolution de l’al-
gorithme de Monte Carlo correspond simplement à un test à chaque collision pour déterminer la
nature du collisionneur, virtuel ou réel, comme on peut le voir dans le pseudo algorithme corres-
pondant à cette formulation intégrale présenté dans la figure 2.17. L’introduction d’un coefficient
d’extinction k̂ majorant augmente cependant le nombre brut de collisions à trier. Il est donc né-
cessaire de bien estimer k̂ pour ne pas trop augmenter le nombre de collisions nulles. La section
suivante présente une méthode permettant d’optimiser la gestion du champ d’extinction majorant
afin de réduire le nombre de collisions nulles ainsi introduites.
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Figure 2.17 – Pseudo algorithme de Monte Carlo avec ajout de collisions nulles. Après chaque
“saut” un test est ajouté pour déterminer si la collision est nulle ou s’il s’agit d’une vraie collision.
Pour un vraie collision la suite reste inchangée, et pour une collision nulle il s’agit d’une diffusion
vers l’avant donc il faut retourner à l’étape d’échantillonnage du libre parcours pour trouver la
luminance dans la même direction.
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2.3.4 Grilles accélératrices

La méthode de grille accélératrice, développée par Villefranque et al. (2019) dans le cadre du
transfert radiatif dans une atmosphère nuageuse, permet de déterminer et de structurer de façon
optimisée le champ des majorants k̂. Le raisonnement est le suivant : supposons un champ nuageux
3D contenant une seule espèce interagissant avec le rayonnement. La concentration de cette espèce
dans l’espace correspond à un champ du coefficient d’extinction k(x). Sans la méthode des colli-
sions nulles il est nécessaire, pour échantillonner un libre parcours à chaque étape de l’algorithme
de Monte Carlo, d’intégrer le coefficient k(x) qui varie dans l’espace, et donc d’accéder à cette
donnée de nombreuses fois le long du rayon. Cela correspond à de nombreux appels mémoire et des
calculs coûteux, situation décrite dans la figure 2.18 (à gauche). La méthode des collisions nulles,
après avoir généré un coefficient k̂ uniforme dans l’espace, permet d’échantillonner directement la
distance l de la prochaine collision, en accédant une seule fois à la donnée brute locale au point
de collision échantillonné (Fig. 2.18, milieu ). Cependant un majorant global unique ne tient pas
compte de l’hétérogénéité du champ d’extinction et peut se révéler trop élevé sur certaines zones,
causant ainsi un nombre artificiellement élevé de collisions. La grille accélératrice permet un entre-
deux en générant un ensemble de majorants (Fig. 2.18, droite) de telle sorte que dans chaque partie
de la grille le nombre de collisions nulles soit relativement faible, tout en conservant un nombre
d’appels mémoire assez bas. Cela permet par exemple d’éviter la situation où le majorant serait
déterminé trop strictement par une partie du domaine d’étude avec une forte concentration en eau
liquide, forçant un nombre inutilement élevé de collisions nulles dans les parties ciel clair.

Figure 2.18 – Figure issue de Villefranque et al. (2019).

Pour déterminer ce champ de majorant, Villefranque et al. (2019) procède de manière hiérar-
chique à partir du domaine contenant les coefficients d’extinction réels du milieu. Deux mailles sont
fusionnées par un coefficient majorant unique si leurs coefficients majorants temporaires (k̂1, k̂2)
vérifient la condition |k̂1 − k̂2| × D < τs, où D est la hauteur du domaine résultant et τs est une
épaisseur optique seuil, fixée par l’utilisateur en fonction du besoin ( à τs=1 par exemple). Ce critère
(Novák et al., 2014), permet de fusionner des domaines homogènes même s’ils ont une épaisseur
optique forte (il est en effet peu utile de conserver de nombreuses fois des valeurs identiques ou
proches dans le champ d’extinction si on peut les majorer à faible coût), et également de fusionner
des régions très hétérogènes mais d’épaisseur optique faible (en effet même en majorant relativement
grossièrement le champ d’extinction dans ces domaines, il y aura peu de collisions (fictives ou non)).
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La méthode des collisions nulles permet un temps de calcul indépendant du maillage car la
traversée ne nécessite plus d’accéder à la donnée de chaque maille traversée, mais seulement locale-
ment lors d’une collision. Donc pour deux fois plus de mailles, le temps de traversée sera toujours
le même. Le temps de calcul est donc insensible à la complexité géométrique grâce à la méthode
des collisions nulles. L’utilisation de grilles accélératrices permet elle de réduire le temps de calcul
en limitant le nombre de collisions nulles (par rapport à l’utilisation d’un majorant global). En
effet la création de la grille hiérarchique crée des sous-domaines dont les majorants permettent des
temps de calcul équivalents, car la grille est construite de façon à avoir en moyenne τs collisions
par région. Les sous-domaines avec une grande extension spatiale auront donc des majorants plus
faibles, quand les sous-domaines très denses en eau liquide et avec des majorants forts, seront de
petite taille.

2.3.5 Un code utilisé pour cette thèse : SCART

Un algorithme utilisé dans cette thèse pour des calculs de transfert radiatif en atmosphère
nuageuse est le code développé par Najda Villefranque pendant sa thèse (Villefranque (2019)) :
SCART (Star Cloud Atmosphere Radiative Transfer). Il s’agit d’un algorithme de Monte Carlo
direct (les chemins sont émis au sommet de l’atmosphère) calculant des profils de flux dans le
spectre solaire. Certaines de ses caractéristiques et des options utilisées pendant cette thèse sont
présentées ici. Le code RadForce, autre algorithme Monte Carlo radiatif utilisé pendant cette thèse,
est présenté au chapitre 4.

Principe

Cet algorithme de Monte Carlo repose sur l’utilisation de la méthode des collisions nulles et
la reformulation intégrale de l’ETR. Elle permet de prendre en compte différents domaines d’inté-
gration (temporelle, spatiale, spectrale et angulaire). Il permet de calculer des luminances et flux
radiatifs à partir de données atmosphériques de champs nuageux (conditions thermodynamiques,
concentrations en eau liquide et de différents gaz). Sauf mention contraire, les chemins sont émis
depuis le sommet de l’atmosphère et vers la surface. Les calculs présentés ici sont réalisés avec un
angle zénithal nul.

Approximation de colonnes indépendantes

Le calcul des flux supposera ici que les différentes colonnes atmosphériques des données d’entrée
sont indépendantes. Les différents chemins explorés lors des réalisations de Monte Carlo ne peuvent
donc pas quitter la colonne du domaine atmosphérique dans laquelle ils commencent initialement.
On pourra par exemple ainsi obtenir l’albedo solaire 1D de chaque colonne des données d’entrée.

Intégration angulaire

Si il est possible d’utiliser cet algorithme pour faire varier la luminance solaire avec l’angle
zénithal, azimutal ou la date, il est ici utilisé dans une configuration avec les angles azimutal et
zénithal nuls, et le flux solaire est fixé par défaut à 1361 W m−2.

Intégration spectrale

À chaque réalisation une longueur d’onde est échantillonnée sur le spectre solaire, qui est divisé
en plusieurs bandes spectrales. Pour ce faire, on tire d’abord une bande au prorata de la frac-
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tion d’énergie solaire incidente dans chaque bande. Puis une longueur d’onde est échantillonnée
uniformément dans la bande choisie.

Propriétés optiques des nuages

Les propriétés optiques des nuages (coefficients d’absorption et de diffusion) sont tabulés pour un
grand nombre de longueurs d’ondes. Ces coefficients sont interpolées à la longueur d’onde choisie
pour la réalisation courante. Concernant les directions diffusées lors d’une interaction avec une
gouttelette d’eau, elles sont échantillonnées à partir de la fonction de phase de Mie. Celle-ci est
calculée par la théorie de Lorentz-Mie dans le cas de gouttelettes sphériques et homogènes. Cette
fonction de phase est également tabulée et échantillonnée à chaque diffusion par une gouttelette.

Traitement des gaz

Pour les gaz, les variations des coefficients d’absorption en fonction de la longueur d’onde étant
très fortes, une description statistique est utilisée dans chaque bande (k-distribution). Pour chaque
bande sont définis des points de quadrature, et pour chacun de ces points, une valeur du coefficient
d’absorption est connue, avec un poids correspondant. Au lieu d’échantillonner une longueur d’onde
et de calculer le coefficient k correspondant, on échantillonne directement un point de quadrature
de la bande (et donc une valeur de k) au prorata des poids donnés par le modèle de k-distribution.
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3.2.1 Génération de sous-colonnes nuageuses en utilisant ERO . . . . . . . . . . 58
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3.1 Introduction

Comme cela a été évoqué au chapitre 2, de nombreux GCM sous-estiment la couverture nua-
geuse et surestiment l’albedo des nuages, en particulier pour les nuages de basses altitudes. Dans ce
chapitre et l’article qui y est présenté, nous déterminons si une représentation correcte de la struc-
ture verticale des nuages peut corriger une partie de ce biais. Dans le cadre du projet MCG-Rad
nous cherchons à incorporer la prise en compte du recouvrement vertical des nuages à un algo-
rithme Monte Carlo résolvant l’ETR pour des profils atmosphériques, et cela nous mène à plusieurs
questions. Quel formalisme est-il nécessaire de développer ? On sait que l’hétérogénéité verticale
de la fraction nuageuse est négligée par les GCM, comment la prendre en compte ? Pour quels
impacts ? Dans cet article la structure verticale de champs de cumulus est étudiée avec plusieurs
hypothèses de recouvrement nuageux, utilisées pour échantillonner ces champs et comparer leurs
propriétés géométriques et radiatives. Seuls les résultats dans le visible sont présentés dans l’article,
les résultats dans l’infrarouge étant présentés à la fin de ce chapitre. Un résumé détaillé de l’article
est présenté dans cette section, l’article lui même occupant la section suivante.

3.2 Résumé de l’article

Dans cette étude on se place dans le cadre du recouvrement exponentiel-aléatoire et on cherche
à déterminer à quel point ce modèle de recouvrement nuageux permet une bonne représentation de
la structure verticale des nuages. Pour cela on utilise des données nuageuses 3D à haute résolution
issues de simulations LES de cumulus. Il s’agit des simulations des cas de cumulus présentés dans le
chapitre 2, à savoir ARM, BOMEX, RICO et SCMS (c’est surtout le cas ARM qui est utilisé pour
présenter les divers résultats de l’article). Ces champs 3D sont considérés comme représentatifs de
champs de cumulus et utilisés comme références. Chaque champ 3D venant des LES est moyenné
en une unique colonne, représentative des grandeurs simulées par un GCM. On cherche ensuite à
échantillonner cette colonne en un ensemble de sous-colonnes nuageuses, dont les propriétés s’ap-
prochent le plus du champs LES 3D d’origine, le tout en utilisant des hypothèses de recouvrement
exponentiel-aléatoire.

3.2.1 Génération de sous-colonnes nuageuses en utilisant ERO

Le point de départ de la génération d’un échantillon de sous-colonnes nuageuses est une colonne
atmosphérique de résolution Dz contenant le profil vertical du contenu en eau liquide (LWCk)[1,N ] >
0 et de la fraction nuageuse (Ck)[1,N ] ∈ [0, 1] (afin de rester le plus général possible, nous ne pré-
cisons pas ici si la fraction nuageuse est volumique, ou surfacique, les deux profils étant utilisables
dans les développements de ce chapitre). Cette colonne est obtenue par la simulation haute réso-
lution 3D de résolution verticale dz ≤ Dz. À cette échelle et pour ce type de scène nuageuse, les
couches nuageuses sont consécutives, c’est-à-dire qu’elles ne sont pas séparées par du ciel clair. On
considère donc que le champ nuageux à échantillonner consiste en un seul bloc nuageux consistué
de couches consécutives de fractions nuageuses dans ]0, 1[, comme cela est le cas pour les champs de
cumulus étudiés. À partir de cette colonne unique nous allons produire un grand nombre Ns de sous-
colonnes 1D. Chaque sous-colonne est donnée par un profil d’états nuageux (Sk)k∈[1,N ] ∈ {0, 1}[1,N ]

(0 correspondant à une maille ciel-clair, donc sans eau liquide, et 1 à une maille nuageuse, donc
contenant de l’eau liquide) et un profil du contenu en eau liquide (LWCk)[1,N ]. Dans cet échan-
tillon une maille d’une sous-colonne est donc totalement nuageuse ou totalement ciel clair. Afin
de générer cet échantillon nous partons de la formulation de l’ERO (équation (2.3)), que nous
adaptons à l’échantillonnage de sous-colonnes nuageuses 1D, comme cela est fait par Räisänen
et al. (2004). Dans cette approche chaque sous-colonne est générée de haut en bas (avec comme
norme des indices croissants, c’est-à-dire que k = 1 au sommet de la couche nuageuse, et k = N
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à la base de la couche nuageuse. Nous montrons en annexe que ce choix arbitraire n’a pas d’impact).

Nous considérons la génération de sous-colonnes nuageuses comme une châıne de Markov d’ordre
1, constituée d’évènements probabilistes “cette maille est nuageuse” ou “cette maille est ciel clair”.
Nous voulons donc, pour chaque couche, échantillonner la variable aléatoire Sk, en connaissant la
réalisation de la couche d’au dessus, Sk−1. La formulation du recouvrement ERO sert à corréler
verticalement les fractions nuageuses entre deux couches et nous voulons l’utiliser pour en déduire
ces lois de probabilités, que nous appelons probabilités de transition. Elles sont de la forme P (Sk =
0|Sk−1 = 0) par exemple, pour l’évènement “le niveau k est ciel clair sachant que le niveau k−1 est
aussi ciel clair”. Un exemple de ces probabilités de transition calculées dans le cadre de ERO pour
un paramètre de recouvrement α ∈ [0, 1], dont la démonstration est donnée dans l’article, est :

P (Sk = 0 | Sk−1 = 0) = α× (1 − max (Ck−1, Ck))

1 − Ck−1
+ (1 − α) (1 − Ck) (3.1)

Cette équation utilise donc les fractions nuageuses Ck, grandeurs de la colonne atmosphérique
utilisée pour la génération. Une fois ces probabilités de transition calculées dans le cadre de l’ERO,
pour un paramètre de recouvrement α ∈ [0, 1] donné, nous connaissons donc la probabilité P (S⃗)
de générer n’importe quel arrangement nuageux S⃗ ∈ {0, 1}N :

P (
−→
S ) =

N∏
k=1

P (Sk = sk | Sk−1 = sk−1) (3.2)

où S0 = 0, c’est-à-dire qu’il n’y a pas de nuage au dessus du bloc considéré. Nous pouvons donc
appliquer ce résultat au vecteur nul S⃗ = [0, 0, ..., 0] et nous en déduisons la probabilité de générer
une colonne purement ciel clair :

P∅(α) =
N∏
k=1

P (Sk = 0 | Sk−1 = 0)

=

N∏
k=1

[
α ∗ (1 − max (Ck−1, Ck))

1 − Ck−1
+ (1 − α) (1 − Ck)

] (3.3)

La couverture totale de la scène étudiée étant d’une importance du premier ordre pour le calcul
de flux radiatifs au sommet de l’atmosphère, nous souhaitons générer des échantillons nuageux
respectant le recouvrement exponentiel-aléatoire qui ont la même couverture totale que la scène
d’origine. La couverture totale étant donnée par le champs LES 3D, elle est connue et peut donc
être utilisée pour retrouver le paramètre de recouvrement α permettant de générer cette même
couverture nuageuse. En effet, la probabilité de générer une sous-colonne uniquement ciel clair
est liée à la couverture nuageuse de l’échantillon par 1 − CCERO = P∅. Si on souhaite générer
un échantillon avec pour contrainte une couverture nuageuse déjà connue et égale à CC, on peut
inverser cette équation pour la couverture nuageuse CCERO=CC. On obtient ainsi le paramètre
de recouvrement α permettant de générer la même couverture nuageuse que la scène d’origine.
On montre également comment ce calcul peut être adapté à la génération de sous-colonnes avec
une résolution verticale plus fine que la colonne atmosphérique de départ. Ainsi même si la colonne
atmosphérique de départ a une résolution Dz plus grossière que celle des simulations LES, dz < Dz,
il est possible de générer un échantillon de sous-colonnes dont la résolution verticale est dz. Une fois
ce formalisme mis en place, nous pouvons générer des échantillons de sous-colonnes nuageuses avec
une résolution verticale voulue (qui, pour l’instant, doit en fait être un multiple ou un sous-multiple
de la résolution verticale de départ), avec la même couverture nuageuse que la simulation LES 3D
d’origine.
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3.2.2 Comparaison de l’échantillon généré avec la simulation LES

Les échantillons de sous-colonnes obtenus peuvent être comparés géométriquement ou radiative-
ment aux champs LES. Géométriquement, on sait qu’ils ont la même couverture totale, le paramètre
de recouvrement α utilisé pour la génération ayant été calculé dans ce but. On montre également
que le profil de la fraction nuageuse cumulée de l’échantillon suit précisément celui de la LES. La
fraction nuageuse cumulée se différencie de la fraction nuageuse par le fait qu’elle correspond à,
pour chaque altitude dans la couche nuageuse, la couverture totale au dessus (ou en dessous) de
cette altitude.

Pour ce qui est des propriétés radiatives des échantillons générés, nous utilisons le code de
transfert radiatif SCART présenté dans le chapitre 2, et calculons le flux solaire réfléchi au sommet
de l’atmosphère. Nous comparons ces flux pour les simulations LES et les échantillons générés avec
l’hypothèse ERO, ainsi que des échantillons générés avec un recouvrement maximal. On montre que
l’hypothèse de recouvrement maximal produit des couvertures nuageuses pouvant être 2 fois trop
faibles, produisant ainsi des nuages 70% trop réfléchissant. Les reconstructions utilisant l’hypothèse
ERO, et donc avec la même couverture que les LES, ne présentent des différences que de 2% avec
l’albedo nuageux des LES.

3.2.3 Représentation de l’hétérogénéité sous-maille de la fraction nuageuse sans maillage
plus fin

En utilisant le recouvrement ERO sur un maillage plus fin que la colonne atmosphérique d’ori-
gine (dz ≤ Dz), nous avons montré qu’il est possible de générer la variabilité sous-maille de la
fraction nuageuse, et ainsi s’approcher des propriétés géométriques et radiatives du champs LES
d’origine. Mais ce calcul nécessite d’utiliser un second maillage, méthode qui peut rendre les calculs
de transfert radiatif coûteux numériquement lors des simulations de GCM. Nous adaptons donc
cette méthode dans le but de pouvoir toujours représenter l’hétérogénéité verticale sous-maille de
la fraction nuageuse, mais sur le même maillage vertical Dz que la colonne atmosphérique. Pour
une unique maille grossière de résolution Dz, connâıtre l’hétérogénéité verticale sous-maille de la
fraction nuageuse, c’est connâıtre la fraction surfacique Ca de cette maille. Pour une même maille,
la fraction surfacique Ca (pour areal fraction) diffère de la fraction volumique Cv car Ca prend
justement en compte l’organisation verticale sous-maille de la fraction nuageuse. Les GCM don-
nant accès à la fraction volumique Cv (pas d’organisation verticale sous-maille), nous souhaitons
donc pouvoir calculer - ou estimer- Ca à partir de Cv. Nous montrons que l’on peut définir, avec le
formalisme ERO, une fraction surfacique sous-maille Ca,sg (sg pour subgrid) à partir de la fraction
volumique Cv. En effet, la fraction surfacique Ca peut être vue comme la couverture nuageuse totale
d’une colonne atmosphérique constituée d’une seule maille de fraction volumique Cv.

Cette fraction surfacique sous-maille Ca,sg étant calculée pour chaque couche de la colonne
atmosphérique, on procède ensuite au recouvrement exponentiel-aléatoire de cette nouvelle fraction
nuageuse, recouvrement qui est cette fois inter-couche. Pour faire cela nous calculons à nouveau le
paramètre α qui permet de générer la couverture nuageuse totale CC voulue. On représente ainsi
la variabilité verticale sous-maille sans générer de maillage plus fin. Ce calcul de Ca,sg peut être vu
comme une paramétrisation sous-maille. Nous le comparons, à partir des profils issus des LES, à
d’autres paramétrisations de la littérature donnant Ca = f(Cv), avec des performances similaires.

3.2.4 Variation de la longueur de décorrélation avec la résolution verticale

On étudie ensuite comment le paramètre de recouvrement α varie selon l’épaisseur des couches
atmosphériques et selon la façon dont l’hétérogénéité sous-maille est prise en compte, afin d’obtenir
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la même couverture nuageuse totale. Pour chaque paramètre de recouvrement α on peut calculer
la longueur de décorrélation correspondante, Lα, donnée par l’équation 2.4. Cette longueur carac-
téristique a pour but de prendre en compte les variations de α avec la résolution verticale, et est
donc le plus souvent considérée comme constante, comme mentionné au chapitre précédent. On
observe pourtant que celle-ci varie fortement avec la résolution des cas étudiés. Ce point important
est discuté dans la dernière partie de l’article, ainsi que l’impact qu’il peut avoir sur la mesure de
longueurs de décorrélation par satellite, et la prise en compte de la résolution des appareils de me-
sure. Nous présentons également une façon de définir la longueur de décorrélation pour que celle-ci
soit indépendante de la résolution.

3.3 Article :A consistent representation of cloud overlap and cloud
subgrid vertical heterogeneity

Cet article a été accepté pour publication dans le journal Journal of Advances in Modeling Earth
Systems.



1. Introduction
The size and the spatial structure of clouds vary by several orders of magnitude (Koren et al., 2008). The size of 
the horizontal meshes of global and regional atmospheric circulation models typically range from a few kilom-
eters to a few hundred kilometers, and their vertical resolution in the troposphere is typically from ten to several 
hundred meters. Thus the geometric representation of clouds in these models at scales smaller than those of the 
mesh sizes must be parametrized, especially to compute the radiative effect of clouds that is of crucial importance 
for the climate.

The cloud geometry in a model is generally simply described by a horizontal fraction of the layer being cloudy, 
the remaining part being clear. In the cloudy part, the in-cloud liquid or solid amount of water is often assumed 
to be uniform, although some improved representations have been proposed (Hogan & Shonk, 2013; Räisänen 
et al., 2004). The cloud cover CC (defined as the fraction of the area of the entire scene i.e., covered by clouds) 
and the mean optical depth of the cloudy region (that we will call the cloud optical depth) depend on how the 
cloud fractions overlap in the vertical. If they overlap maximally, the cloud cover will be minimum and the cloud 
optical depth maximum, if they overlap minimally, the cloud cover will be maximum and the cloud optical depth 

Abstract Many global climate models underestimate the cloud cover and overestimate the cloud albedo, 
especially for low-level clouds. We determine how a correct representation of the vertical structure of clouds 
can fix part of this bias. We use the 1D McICA framework and focus on low-level clouds. Using Large Eddy 
Simulations results as reference, we propose a method based on exponential-random overlap that represents 
the cloud overlap between layers and the subgrid cloud properties over several vertical scales, with a single 
value of the overlap parameter. Starting from a coarse vertical grid, representative of atmospheric models, 
this algorithm is used to generate the vertical profile of the cloud fraction with a finer vertical resolution, or 
to generate it on the coarse grid but with subgrid heterogeneity and cloud overlap that ensures a correct cloud 
cover. Doing so we find decorrelation lengths are dependent on the vertical resolution, except if the vertical 
subgrid heterogeneity and interlayer overlap are taken into account coherently. We confirm that the frequently 
used maximum-random overlap leads to a significant error by underestimating the low-level cloud cover with a 
relative error of about 50%, that can lead to an error of SW cloud albedo as big as 70%. Not taking into account 
the subgrid vertical heterogeneity of clouds can cause a relative error of 20% in brightness, assuming the cloud 
cover is correct.

Plain Language Summary Low-level clouds are the main source of spread in model estimates 
of climate sensitivity, but climate models resolutions do not allow them to explicitly resolve the geometrical 
complexity of low-level clouds, which must be parametrized. Most climate models low-level clouds have a 
cloud cover too small and a cloud albedo too high, which is known as the “too few too bright bias.” In this 
work we determine whether a better representation of the vertical structure of clouds can fix part of this bias. 
We use high-resolution simulations as references and radiative transfer algorithms to assess the performances 
of our cloud generation. We use a framework of commonly used overlap assumptions, and we extend it to also 
represent vertical subgrid variability. When the cloud cover of the scene is known, we show that an appropriate 
choice of parameters allows a good representation of the vertical structure of clouds and of the cloud albedo. 
We find the parameters used to model the overlap are highly dependent on the model vertical resolution, and 
present a way to overcome this dependency when both subgrid scale and interlayer overlap are taken into 
account consistently.
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minimal, and if the overlap is random, the cloud cover as well as the cloud optical depth will be somewhere in 
between.

How the cloud fraction of each atmospheric layer overlap with other layers has been widely studied (Barker 
et al., 1999; Geleyn & Hollingsworth, 1979; Jakob & Klein, 1999). Many recent studies use an exponential-random 
scheme approach where the probability of two layers overlapping decreases exponentially with the distance 
between them (Bergman & Rasch, 2002; Hogan & Illingworth, 2000; Oreopoulos, Cho, & Lee, 2022; Shonk 
& Hogan, 2010; Tompkins & Di Giuseppe, 2007). The corresponding decorrelation length scale has been esti-
mated from satellite radar and lidar observations (Jing et al., 2016; Li et al., 2015), in-situ observations (Mace & 
Benson-Troth, 2002), and high resolution model simulations (Neggers et al., 2011). Studies have shown that the 
decorrelation length can be parametrized as a function of the horizontal wind profile of the column (Di Giuseppe 
& Tompkins, 2015; Pincus et al., 2005; Sulak et al., 2020).

The vertical subgrid heterogeneity of the cloud fraction has been less investigated. Atmospheric model cloud 
schemes calculate the cloud fraction as the fraction of the volume of a layer that contains clouds, Cv, but radiation 
is primarily sensitive to the areal cloud fraction Ca, which is the fraction of the area of the layer covered by clouds. 
We will keep those definitions for the rest of the study. Often implicitly, these two fractions are assumed to be 
equal, that is, the clouds are assumed to be homogeneous on the vertical in each layer. This can seem logical on 
the first order given the area/depth ratio of the layers, however, recent studies show that this may introduce signif-
icant biases, as the distribution of cloud water can be vertically heterogeneous in layers as thin as 100 m (Brooks 
et al., 2005; Jouhaud et al., 2018), and that Ca is typically greater than Cv by about 30% (Neggers et al., 2011). A 
direct consequence of not taking into account this difference is that, for a given volume cloud fraction and mean 
liquid water content, the areal cloud fraction of the clouds is too small and the water content per unit of cloud 
fraction (and therefore the cloud albedo) too large.

Considering these results, we address the following questions: can we use ERO to statistically represent the verti-
cal structure of cloud scenes, only using a small number of aggregated quantities, to simulate precisely radiative 
fluxes? How does this representation depend on the vertical resolution? What is the radiative error that is induced 
when the subgrid vertical structure of the clouds is not explicitely resolved and hence not seen by radiation? To 
answer them we propose an overlap model that ensures consistency between the overlap between cloudy layers and 
the representation of subgrid vertical heterogeneity. Indeed, we contend that both are intended to represent the same 
characteristic of clouds, their vertical distribution, and that the distinction between the two depends on the vertical 
resolution of the atmospheric model, which can vary. The cloud generator and formalism we present are able to 
take into account both the vertical resolution and the subgrid variability of the cloud fraction. As done in McICA 
radiative transfer calculations (Pincus et al., 2003), we neglect the 3D effects and keep the classical plane parallel 
assumption (each vertical profile consists of a stack of horizontally infinite and homogeneous slabs) in our 1D 
approach. Assuming that the volume cloud fraction and water content are known on a coarse vertical grid consisting 
in a single column, typical of an atmospheric model, we developed an algorithm to generate an ensemble of subcol-
umns to statistically represent the heterogeneity of clouds. As cumulus clouds are prone to the “too-few too-bright” 
bias in global models (Konsta et al., 2022), as well as marine boundary layer clouds being the main source of uncer-
tainty in tropical cloud feedbacks simulated by general circulation models (Bony & Dufresne, 2005), we focus our 
study specifically on cumulus cloud scenes, and use Large Eddy Simulations (LES) as references.

The manuscript is organized as follows: in Section 2, we consider the ERO as a Markov process and show its 
ability to represent the vertical distribution of the cloud fraction over a wide range of scales that includes both 
the subgrid scale and the overlap between layers. In Section 3 we study cloud scenes with known cloud covers, 
and compute the overlap parameters and decorrelation lengths that should be used with ERO on finer grids to 
reproduce those cloud covers, and doing so we assess the radiative impact of ERO on the SW cloud albedo of the 
generated subcolumns. We also study the effects of different simplifying assumptions. Section 4 focuses on repro-
ducing those results directly on the coarse grid, taking into account both the interlayer overlap and the subgrid 
scale, assuming again that the cloud cover is known. The implication for cloud parameterization in atmospheric 
models and for how to estimate the decorrelation lengths are presented in Section 5.

2. Statistical Representation of the Cloud Fraction Vertical Distribution
The model explored here is the so-called ERO model of Hogan and Illingworth (2000). We will only look at 
single-layer cumulus cloud fields so the “random” part of the model, which concerns cloudy layers that are 
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separated by clear layers, will not be studied. The “exponential” part of the model states that the cloud fraction of 
two cloudy layers of cloud fractions C1 and C2 is:

𝐶𝐶1,2 = 𝛼𝛼𝐶𝐶1,2,max + (1 − 𝛼𝛼)𝐶𝐶1,2,𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟 

where C1,2, max is the combined cloud fraction of the two layers in case they overlap maximally:

𝐶𝐶1,2,max = max(𝐶𝐶1, 𝐶𝐶2) 

and C1,2,rand is the combined cloud fraction of the two layers in case they overlap randomly:

𝐶𝐶1,2,𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟 = 𝐶𝐶1 + 𝐶𝐶2 − 𝐶𝐶1𝐶𝐶2 

In this model, “exponential” refers to the fact that α can be parametrized with an exponential function (see 
further). This model has been used in two different manners in radiative transfer parameterizations: either in a 
deterministic way, to compute the overlap matrix that is used to distribute downwelling and upwelling fluxes 
from clear and cloudy regions of a layer into clear and cloudy regions of an adjacent layer (TripleClouds, 
Shonk & Hogan, 2008), or in a probabilistic manner, to generate a sample of vertical profiles that preserve, 
when averaged, the principal characteristics of the cloud scene (the areal cloud fraction and the liquid water 
content in each layer), and upon which radiative transfer is simulated under the plane-parallel homogeneous 
assumption (McICA, Pincus et al., 2003). In this study, we generate samples of vertical profiles, as done by 
other cloud generators. The main difference with other cloud generators where the profiles are generated on the 
vertical grid of the host model, we aim at generating profiles at any vertical resolution, including finer vertical 
resolutions.

We consider that a single atmospheric column consists of 𝐴𝐴   vertical cloudy layers. From this column we assume 
the volume cloud fraction of each layer, 𝐴𝐴 (𝐶𝐶𝑣𝑣)𝑘𝑘=1. . . , is known. We consider the ERO model as a Markovian 
process and deduce the relationship between the overlap parameter α and the cloud cover CC of the whole scene. 
We then use the same result to deal with subgrid vertical heterogeneity.

2.1. ERO as a Markovian Process: A Sequence of Conditional Probabilities

Using a certain overlap scheme in an atmospheric column to generate a cloud fraction distribution from top to 
bottom can be interpreted as a Markovian process as it is a sequence of overlapping or non-overlapping events. 
It is then possible to compute its outcome as a sequence of conditional probabilities, as done by Bergman and 
Rasch (2002). To remain as general as possible, we do not specify what type of cloud fraction C is being used in 
this section, as any profile can be used.

In a single atmospheric column of 𝐴𝐴   vertical layers, let us consider a 1D subcolumn. We want to articulate how 
the overlap used for the whole atmospheric column translates to a subcolumn. We use the term cell to refer to the 
different layers of each subcolumn, and suppose a cell can have only one of two discrete states, cloudy or clear-
sky. If 𝐴𝐴 S⃗ = (S𝑘𝑘)𝑘𝑘=1. . . is the random variable representing the cloud states of the subcolumn, with the random 
variables 𝐴𝐴 S𝑘𝑘 ∈ {0, 1} (whether the cell is cloudy or not), and k is the vertical index, with k = 1 at the top of the 
column, the probability of a certain state 𝐴𝐴 S⃗ = (𝑠𝑠𝑘𝑘)𝑘𝑘=1. . . ∈ [0, 1]

 is given by:

𝑃𝑃

(
S⃗

)
=

∏

𝑘𝑘=1

𝑃𝑃 (𝑆𝑆𝑘𝑘 = 𝑠𝑠𝑘𝑘|𝑆𝑆𝑘𝑘−1 = 𝑠𝑠𝑘𝑘−1) (1)

where S0 = 0 (i.e., there is no cloud above the cloud block considered here). We use the classic upper case notation 
Sk for the random variables and the lower case notations sk for their realizations.

For any cell k in the subcolumn, the probability to have sk  =  1 is the cloud fraction of the layer, meaning 
P(sk = 1) = Ck. We'll call P(Sk = sk∣Sk−1 = sk+1) a transition probability, it is the probability that in a subcolumn, 
cell k is in the state sk, knowing the cell k − 1 is in the state sk−1. Since sk is either 0 or 1, there are only four 
possible types of transition between two cells, and being able to compute their probabilities for each layer gives 
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the probability of any combination of states for the subcolumn. Moreover, for each cell k, two out of the four 
transition probabilities are dependant, as a cell is either cloudy or clear-sky:

{

� (S� = 0|S�−1 = 1) = 1 − � (S� = 1|S�−1 = 1)
� (S� = 1|S�−1 = 0) = 1 − � (S� = 0|S�−1 = 0)

. (2)

Therefore, it is enough to know for instance the two transition probabilities P(Sk  =  1∣Sk−1  =  1) and 
P(Sk = 0∣Sk−1 = 0) for each layer k to compute the probability of any given state of overlap for the subcolumn, 
using Equation 1.

The transition probability P(Sk = 1∣Sk−1 = 1) is the probability that both cells of the subcolumn are cloudy, know-
ing that the cell k − 1 is already cloudy. By definition, we have:

𝑃𝑃 (S𝑘𝑘 = 1|S𝑘𝑘−1 = 1) =
𝑃𝑃 (S𝑘𝑘 = 1 ∩ S𝑘𝑘−1 = 1)

𝑃𝑃 (S𝑘𝑘−1 = 1)
 (3)

where (Sk = 1 ∩ Sk−1 = 1) is the event with both cells cloudy. If we assume an ERO we have:

𝑃𝑃 (S𝑘𝑘 = 1|S𝑘𝑘−1 = 1) = 𝛼𝛼𝑃𝑃max(S𝑘𝑘 = 1|S𝑘𝑘−1 = 1) + (1 − 𝛼𝛼)𝑃𝑃𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟(S𝑘𝑘 = 1|S𝑘𝑘−1 = 1) (4)

where Pmax and Prand are the corresponding transition probabilities, in a subcolumn, for maximum overlap and 
random overlap between two consecutive layers of the atmospheric column. By definition of random overlap the 
probability of cell k being cloudy is independent of the conditions of cell k − 1:

𝑃𝑃𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟(S𝑘𝑘 = 1|S𝑘𝑘−1 = 1) = 𝑃𝑃𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟(S𝑘𝑘 = 1|S𝑘𝑘−1 = 0) = 𝑃𝑃𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟(S𝑘𝑘 = 1) = 𝐶𝐶𝑘𝑘 (5)

The transition probability in a subcolumn for maximum overlap can be obtained using Equation 3: if Ck−1 < Ck : 
Pmax(Sk = 1∣Sk−1 = 1) = 1, and on the contrary if Ck−1 ≥ Ck: 𝐴𝐴 𝐴𝐴max(S𝑘𝑘 = 1|S𝑘𝑘−1 = 1) =

𝐶𝐶𝑘𝑘

𝐶𝐶𝑘𝑘−1

 . As a result:

𝑃𝑃max(S𝑘𝑘 = 1|S𝑘𝑘−1 = 1) =
min(𝐶𝐶𝑘𝑘−1, 𝐶𝐶𝑘𝑘)

𝐶𝐶𝑘𝑘−1

 (6)

and (Equation 4) becomes:

𝑃𝑃 (S𝑘𝑘 = 1|S𝑘𝑘−1 = 1) = 𝛼𝛼
min(𝐶𝐶𝑘𝑘−1, 𝐶𝐶𝑘𝑘)

𝐶𝐶𝑘𝑘−1

+ (1 − 𝛼𝛼)𝐶𝐶𝑘𝑘 (7)

Let us compute Pmax(Sk = 0∣Sk−1 = 0) in the same way, and we get:

𝑃𝑃max(S𝑘𝑘 = 0|S𝑘𝑘−1 = 0) =
1 − max(𝐶𝐶𝑘𝑘−1, 𝐶𝐶𝑘𝑘)

1 − 𝐶𝐶𝑘𝑘−1

 

and therefore:

𝑃𝑃 (S𝑘𝑘 = 0|S𝑘𝑘−1 = 0) = 𝛼𝛼 ×
(1 − max(𝐶𝐶𝑘𝑘−1, 𝐶𝐶𝑘𝑘))

1 − 𝐶𝐶𝑘𝑘−1

+ (1 − 𝛼𝛼)(1 − 𝐶𝐶𝑘𝑘) (8)

These equations are applicable only for non overcast cloudy layers (i.e., C ∈]0,1[), because of the terms 1/Ck and 
1/(1 − Ck).

Having computed the transition probabilities between different cloud states of the cells, we can now use them 
to generate subcolumns. The details of the implementation are presented in Appendix A, along with the main 
difference with the work of Räisänen et al. (2004), from which our algorithm is very much inspired. Thanks to 
Equations 2, 7 and 8 we can now compute the different transition probabilities for each layer k, knowing α. Then 
using Equation 1 we can compute the probability to generate any cloud state combination for a subcolumn, for 
any ERO parameter α ∈ [0, 1].

2.2. The Relationship Between the Overlap Parameter α and the Cloud Cover

In a similar fashion as the work done by Barker (2008a, 2008b), we are now going to establish the relationship 
between the overlap parameter α and the cloud cover CC, assuming ERO.
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To obtain the formal expression of the cloud cover from the previous equations, it is easier to compute the 
probability of having no cloud for a whole subcolumn. Indeed P∅ corresponds to transition probabilities 
“clear-sky/clear-sky” of the form P(0|0). The probability to generate a fully clear-sky subcolumn can be seen as 
a first order Markov chain probability and therefore computed as the product of conditional probabilities, as seen 
in the previous section:

�∅ =

∏

�=1

� (S� = 0|S�−1 = 0) (9)

Using Equation 8 we get:

�∅
(

�, (��)1. . .
)

=

∏

�=1

[

� ∗ (1 − max(��−1, ��))
1 − ��−1

+ (1 − �)(1 − ��)
]

 (10)

Given this equation, if we know the overlap parameter α, the cloud cover is:

����� = 1 − �∅
(

�, (��)1. . .
)

 (11)

On the other hand if the cloud cover CC is known, we can then determine the overlap parameter α that matches 
the cloud cover CC:

� = �−1
∅ (1 − ��) (12)

where

�∅ ∶ � ∈ [0, 1] → �∅(�) = �∅
(

�, (��)1. . .
)

 

For a given 𝐴𝐴 (𝐶𝐶𝑘𝑘)𝑘𝑘=1. . . profile (with Ck ∈]0,1[ for each layer) and knowing CC, the function f∅ is strictly increasing, 
so �−1

∅  exists. We compute α with a dichotomy method using a tolerance ϵ = 10 −5. As we are only considering contig-
uous cumulus clouds in this study, we only encounter α ∈ [0, 1] (see further), but the equations remain applicable 
for minimum overlap and α < 0, which can be found for non-contiguous clouds (Oreopoulos, Cho, & Lee, 2022).

Equation 12 gives the expression of α for a given cloud cover CC and cloud fraction profile 𝐴𝐴 (𝐶𝐶𝑘𝑘)𝑘𝑘=1. . . . Equation 10 
allows us to compute CC if we know the overlap parameter α and the profile 𝐴𝐴 (𝐶𝐶𝑘𝑘)1. . . . Therefore for any given 
profile 𝐴𝐴 (𝐶𝐶𝑘𝑘)1. . . and given the ERO model, it is equivalent to know CC or α (or the decorrelation length, see further).

2.3. Vertical Subgriding

We are now going to use the same method but to define how to generate a sample of subcolumns with a 
higher vertical resolution starting from an atmospheric column with a coarse vertical resolution. We start from 
such a single column of N coarse layers from which we know the vertical volume cloud fraction distribution 

𝐴𝐴

{
𝐶𝐶𝑣𝑣

}

𝑘𝑘=1. . .𝑁𝑁

 , and we generate subcolumns with n times more vertical layers, 𝐴𝐴  = (𝑁𝑁 × 𝑛𝑛) . We introduce the 

hypothesis that at every coarse layers of the atmospheric column, the volume cloud fraction is the same for all 
the n sublayers:

∀ 𝑙𝑙 ∈ 𝑛𝑛

𝑘𝑘
, 𝐶𝐶𝑣𝑣,𝑙𝑙 = 𝐶𝐶𝑣𝑣,𝑘𝑘 

where 𝐴𝐴 𝑛𝑛

𝑘𝑘
 is the ensemble of n sublayers within the coarse layer k.

We then compute, like done previously, the probability P∅ to generate a clear-sky subcolumn. As the cloud frac-
tion in a single coarse layer is uniform, the intralayer transition probability P(Sl = 0|Sl−1 = 0) (Equation 8) between 
sublayers inside the same coarse layer k simplifies as:

𝑃𝑃 (𝑆𝑆𝑙𝑙 = 0|𝑆𝑆𝑙𝑙−1 = 0) = 𝑃𝑃𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 = 𝛼𝛼 + (1 − 𝛼𝛼)

(
1 − 𝐶𝐶𝑣𝑣𝑖𝑖𝑖

)
 (13)
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For two adjacent cells that belong to two adjacent coarse layers, Cv,k and Cv,k−1 can be different and the interlayer 
overlap transition probability, P(Sk = 0|Sk−1 = 0) = Pinter,k is given by Equation 8. Finally, P∅ is given by:

�∅(�,�, �, ��) =
�
∏

�=1

[

������,�

�−1
∏

1
������,�

]

=
�
∏

�=1

[

[

� + (1 − �)
(

1 − �̂�,�

)]�−1
]

×

⎡

⎢

⎢

⎢

⎣

� ∗
(

1 − max
(

�̂�,�−1, �̂�,�

))

1 − �̂�,�−1

+ (1 − �)
(

1 − �̂�,�

)

⎤

⎥

⎥

⎥

⎦

 (14)

Like done previously, we can compute the cloud cover generated by a given overlap parameter α, or if the cloud 
cover of the scene is known, we can inverse this equation using Equation 12 to compute the overlap parameter α 
that generates the same cloud cover. The next section shows the results of this subgriding: both its impacts on the 
cloud fraction profiles and the radiative properties of the ERO samples.

3. Evaluating α and the Cloud Generation
As done in many previous works such as Larson et al. (2002), Neggers, Duynkerke, and Rodts (2003), Neggers, 
Jonker, and Siebesma (2003), Neggers et al.  (2011), we use LES as reference cases to assess our ERO algo-
rithm. To test the algorithm presented in the previous section, different shallow cumulus cloud cases have been 
used. We mostly studied the Atmospheric Radiation Measurement Southern Great Plains site cloud case (Brown 

Figure 1. Method used to develop and assess our cloudy subcolumns sampling. The different shades of blue indicate different Liquid Water Contents, and white 
indicates clear-sky. The Large Eddy Simulations (LES) cloud field of resolution dx = dy = dz = 25 m is horizontally averaged into a single column and possibly 
averaged vertically to a coarse resolution Dz > dz. We then sample Ns subcolumns with a vertical resolution dz using the exponential-random overlap algorithm, and 
then assess the process by comparing the sample's cloud fraction profile and top of the atmosphere SW cloud albedo to the ones of the original LES. At each altitude of 
the sample, the Liquid Water Content (LWC) is homogeneous. The total LWC at each altitude is conserved, as well as the cloud fraction Cv.
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et al., 2002) showing the development of shallow cumulus convection over land, as well as two marine, trade-winds 
cumulus cloud cases Barbados Oceanographic Meteorological Experiment (BOMEX) (Siebesma et al., 2003) 
and Rain in Cumulus over the Ocean (RICO) (van Zanten et al., 2011), and another case of continental cumulus 
Small Cumulus Micro–physics Study (SCMS) (Neggers, Duynkerke, & Rodts, 2003). For each case we use the 
corresponding LES results obtained with the atmospheric non-hydrostatic model Mesoscale Non–Hydrostatic 
model (Lafore et al., 1998; Lac et al., 2018), and all these simulations represent a 6.4 km × 6.4 km × 4 km domain 
with a dx = dy = dz = 25 m resolution. The LES were generated using periodic boundary conditions and are 
representative of horizontally infinite domains for cumulus clouds. For each LES simulation we average all the 
cells of each vertical levels. Thus we obtain a single atmospheric column with the same vertical resolution dz, 
or a lower vertical resolution Dz, if we also perform vertical averaging, as shown in Figure 1. For each of these 
single columns we know, by means of the LES, the cloud cover CC, as well as the cloud fraction and the liquid 
water content for each layer. Doing so we go from a highly detailed 3D simulation to a single column, and we 
lose the horizontal cloud structure. Using this single column we then sample subcolumns with the ERO algorithm 
presented in the previous section. Finally, we assess this generation by comparing the statistical properties and 
solar albedo of the subcolumns with those of the LES.

3.1. Testing ERO and Subgriding Assuming the Overlap Parameter has a Vertically Constant Value

To assess the ERO generation process we first test the assumption that it is sufficient to use a single overlap parameter 
α for the whole cloud scene. We use an atmospheric column with a coarser vertical grid than the LES (Dz = 100 m 
for the coarse resolution, dz = 25 m for the LES, see Figure 2, left panel), and then use subgriding with the method 
presented in Section 2.3 to generate a sample of Ns subcolumns with a higher vertical resolution. The overlap param-
eter α used to generate this sample is computed with Equations 11, 12 and 14 to ensure the same cloud cover as the 
original scene (a similar approach is taken by Barker (2008a, 2008b)). Here and for the rest of the study, Ns ≃ 6.5 × 10 4 
subcolumns have been generated. For this number, the cloud cover of the LES is reproduced with a standard devia-
tion 2.10 −3, and it has been verified that the standard deviation is decreasing like 𝐴𝐴 1∕

√
𝑁𝑁𝑠𝑠 , where Ns is the number of 

subcolumns generated, as predicted by the central limit theorem. As a first test, we assess how the cumulative down-
ward and upward cloud fractions at altitude z varies as a function of this altitude (Figure 2). As in Barker (2008a) and 
Oreopoulos, Cho, Lee, Lebsock, and Zhang (2022), we define the cumulative downward cloud fraction at altitude z 
as the areal fraction covered by clouds at altitude z when looking downward from TOA, and the cumulative upward 
cloud fraction at altitude z as the areal fraction covered by clouds at altitude z when looking upward from the ground.

The blue lines (Figure 2, middle and right panels) are the cumulative cloud fraction profiles of the original LES, 
with a cloud cover of 0.2325. The gray lines are obtained using a maximum overlap assumption, and show a 
cloud cover of only ∼10%. Since the scene consists of a single cloud block, this corresponds to models using 

Figure 2. Vertical distribution of the volume cloud fraction (left), of the downward cumulative cloud fraction (middle) and upward cumulative cloud fraction (right, see 
text). On the middle and right panels are compared the profiles from the Large Eddy Simulations (LES) (blue) and those obtained with two overlap models: maximum 
overlap (gray) and exponential-random overlap (orange). The red dotted line shows the cloud cover CC of the scene. Both samples were made using the same initial 
single column with a vertical resolution Dz = 100 m and have the same final vertical resolution dz = 25 m than the LES. The data presented is the ARM cloud case 
(time step h = 10).
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the classical maximum-random overlap and assuming the cloud fraction is vertically uniform within each coarse 
layer. The orange line is computed with ERO to match the cloud cover of the LES (α = 0.921), with a very close 
cloud cover of 0.231 for that sample. The two plots on the right show that the ERO sampled subcolumns not only 
have the same cloud cover than the LES, but also a close cumulative cloud fraction at each altitude. The abrupt 
changes in the cumulative cloud fraction of the sampled subcolumns are a consequence of the hypothesis of a 
constant volume cloud fraction Cv in each coarse cell. Indeed, for the generation without vertical coarsening of 
the previous section (Dz = dz = 25 m), the vertical distribution of the cumulative cloud fraction is almost indis-
cernible to that of the LES (not shown).

To go further, Figure 3 shows the cloudy subcolumns of the same scene (cloudy cells in blue) sorted along the 
number of cloudy cells in each subcolumn (red). The left panel shows the cloudy subcolumns of the original 
LES, and the right panel shows the same plot for the sample of subcolumns generated by ERO. As the vertical 
distribution of cloudy cells is very close, it shows the ERO generation not only reproduces the cloud cover of the 
original scene, but also the distribution of the cloud fraction between the subcolumns.

We then assess the radiative characteristics of the sample by comparing the shortwave (SW) radiative properties 
of the LES and that of the ERO sample. We compute the mean albedo of the cloudy subcolumns (i.e., we do 
not consider any clear-sky subcolumns) for different cloud scenes using a path-tracing Monte Carlo code from 
Villefranque et al. (2019). It tracks photon paths throughout a virtual atmosphere, explicitly simulating the radiative 
processes such as scattering, absorption, and surface albedo. When a photon hits the top of the atmosphere (TOA), 
the algorithm adds its weight to a TOA counter (for reflection toward space), to a ground counter when it touches 
the ground (for ground absorption, here we put the ground albedo at zero), or to an atmospheric counter when it is 
absorbed (by liquid water or a gas). As the generated sample has no horizontal structure, we use the Independent 
Column Approximation along the Monte Carlo algorithm (McICA, Pincus et al., 2003). For different cloud scenes 
(one every hour), Figure 4 shows the cloud albedo obtained using different sampling hypotheses and using the orig-
inal LES scenes, as well as the total albedo of the scenes, and their cloud cover. For each value of the coarse resolu-
tion Dz, a new overlap parameter has been computed: the different ERO scenes hence have the same cloud covers.

The maximum overlap assumption (gray line) shows a much higher cloud albedo (top panel) since it produces 
cloud scenes with less cloud cover (lower panel) and hence brighter clouds. The maximum overlap assumption 
therefore contributes to the too-few too-bright bias. Using ERO produces a much closer cloud albedo, and the 
coarse resolution of the initial atmospheric single column has little impact: the relative difference with the cloud 
albedo of the homogeneous LES is ∼1.5% when starting with a 25 m vertical resolution and only ∼2.5% when 
starting with a 200 m vertical resolution, for the scenes between 6 and 12 hr. The middle panel shows the total 
albedo of the cloud scenes, taking into account the clear-sky part. For the ERO samples, the difference with the 

Figure 3. The cloudy subcolumns of the Large Eddy Simulations (LES) scene (left) are sorted along the number of cloudy 
cells in each subcolumns (dashed red). On the right the cloudy subcolumns out of a Ns ≃ 6.5 × 10 4 sample of subcolumns 
generated with exponential-random overlap (ERO) sorted in the same way (solid red for the number of cloudy cells of the 
ERO profile). The number of cloudy cells of the LES has been reproduced in dashed to compare it better with that of the ERO 
generation. The field used is the 10th hour of the ARM case.
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LES values follow the differences of the cloud albedo, as the scenes have the 
same cloud cover, and so also the same clear-sky cover. For the maximum 
overlap sample, the total albedo is lower than that of the LES. The smaller 
cloud covers overcome the brighter cloud albedo.

3.2. Analysis of the Overlap Parameter α

In Section 2 we established the relationship between the overlap parameter 
α and the cloud cover CC and used it in 3.1 to determine α from the cloud 
cover CC diagnosed from LES results. In this section we analyze the overlap 
parameters computed this way and compare them to the overlap parameters 
computed using other methods. For two different cloudy atmospheric layers 
at the altitudes zk, zl the overlap parameter αk,l and a decorrelation length 
Lα are usually related to each other via the following relation (Bergman & 
Rasch,  2002; Hogan & Illingworth,  2000; Mace & Benson-Troth,  2002; 
Oreopoulos, Cho, & Lee, 2022):

𝛼𝛼𝑘𝑘𝑘𝑘𝑘 = exp

(
−
∫

𝑧𝑧𝑘𝑘

𝑧𝑧𝑘𝑘

d𝑧𝑧

𝐿𝐿𝛼𝛼(𝑧𝑧)

)
 (15)

If the decorrelation length Lα is constant on the vertical (which is generally 
assumed), it becomes:

𝛼𝛼𝑘𝑘𝑘𝑘𝑘 = 𝑒𝑒
−|𝑧𝑧𝑘𝑘−𝑧𝑧𝑘𝑘|∕𝐿𝐿𝛼𝛼 (16)

The decorrelation length (and hence the overlap parameter of a scene) 
is often computed by fitting an exponential function to the profile of the 
overlap parameter dependance to the separation distance |zk − zl| (Hogan & 
Illingworth, 2000; Oreopoulos & Norris, 2011), according to Equation 16. 
Figure 5 shows the variations of the overlap parameters α computed at differ-
ent times of the day of the ARM simulations, with three different methods. 
The overlap parameter αLES,fit is computed by fitting an exponential function 
to the profile of the overlap parameter on our LES simulations with Equa-
tion 16. This profile was obtained by computing the mean overlap parameter 
for each possible separation distance by using Ca = αCmax + (1 − α)Crand. 
The overlap parameter α25,Dz corresponds to the overlap parameter computed 
using Equation 14 to reproduce the cloud cover CC with vertical subgriding 
at a resolution dz = 25 m, starting from a column with a vertical resolution 
Dz = 100 m. The overlap parameter αLES,loc is the mean of the local consecu-
tive overlap parameters αk,k−1 on the LES simulations at dz = 25 m.

Three simulation times (hours 4, 5, 13) show poorly consistent values, caused 
by a smaller cloud cover of those scenes when the cloud layer is developping 
in the morning and dissipating at the end of the day. Without these three time 
steps, for the hours 6 to 12, the mean values of those overlap parameters are 

𝐴𝐴 𝐴𝐴𝐴25,𝐷𝐷𝐷𝐷 = 0.915 , 𝐴𝐴 𝐴𝐴𝐴𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿 = 0.916 and 𝐴𝐴 𝐴𝐴𝐴𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿 = 0.866 . The equivalent decor-
relation lengths are 𝐴𝐴 �̄�𝐿𝛼𝛼𝛼25𝛼𝐷𝐷𝐷𝐷 = 291   m, 𝐴𝐴 �̄�𝐿𝛼𝛼𝛼𝛼𝛼𝛼𝛼𝛼𝛼 = 298   m and 𝐴𝐴 �̄�𝐿𝛼𝛼𝛼𝛼𝛼𝛼𝛼𝛼𝛼 = 205   m. 
Barker  (2008a) refers to the decorrelation length that reproduces CC the 

effective decorrelation length. The values computed locally on the LES and the ones computed for ERO are close 
and stable during the day, when the exponential fit shows much wider variations. In the BOMEX case however 
(with the same resolutions), the overlap parameter daily averages are closer to each other: we find 𝐴𝐴 𝐴𝐴𝐴25,𝐷𝐷𝐷𝐷 = 0.87 , 

𝐴𝐴 𝐴𝐴𝐴𝑙𝑙𝑙𝑙𝑙𝑙 = 0.88 and 𝐴𝐴 𝐴𝐴𝐴𝑓𝑓𝑓𝑓𝑓𝑓 = 0.85 , and equivalently 𝐴𝐴 �̄�𝐿𝛼𝛼𝛼25𝛼𝐷𝐷𝐷𝐷 = 179  m, 𝐴𝐴 �̄�𝐿𝛼𝛼𝛼𝛼𝛼𝛼𝛼𝛼𝛼 = 195  m and 𝐴𝐴 �̄�𝐿𝛼𝛼𝛼𝛼𝛼𝛼𝛼𝛼𝛼 = 153  m. The decorre-
lation lengths that are computed here (Lα = 200–300 m) are comparable to those computed in the literature with 
similar LES simulations (Neggers et al., 2011; Sulak et al., 2020; Villefranque et al., 2021). However such values 
of the decorrelation lengths can appear small when the corresponding overlap parameters are close to 1. That 
is because of the high vertical resolution used here, dz/Lα ≪ 1 causing overlap parameters to be close to 1. The 
difference with decorrelation lengths in the literature that take into account the overlap of whole atmospheric 

Figure 4. Cloud albedo (top panel), total albedo (middle panel) and 
cloud cover (lower panel) for the Large Eddy Simulations (in red), for 
exponential-random overlap starting from columns with different coarse 
resolutions Dz, and for maximum overlap with the coarse resolution 
Dz = 100 m (in gray). The albedo of each scene is computed using a 
Monte-Carlo algorithm under the Indenpendent Column Approximation, for 
the ARM cloud case scenes (time steps h ∈ [4, 13]). The surface albedo is set 
at zero, Dz is the vertical resolution of the coarse atmospheric single column 
and dz that of the reconstructed sample. In all scenes the in-cloud Liquid 
Water Content is homogeneous for each layer. For each computation, 10 6 
realizations were made, with a Monte-Carlo standard deviation of the cloud 
albedo of 10 −6.
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columns, as obtained by satellite observations, and used in global models, is 
further discussed in Section 5.

We have also computed the overlap parameter α using ERO like done previ-
ously but on the individual largest clouds of the studied scenes, and found 
very similar results than for the total scene. For instance, for the scene ARM 
(h = 10) when taking into account the 45 clouds that account for 99% of 
the cloud cover (out of 67 individual clouds in the scene), the mean overlap 
parameter over the different clouds is α25,Dz = 0.913 (with a standard devia-
tion of 0.07), which is equivalent to a decorrelation length of 275 m.

4. Using ERO to Model Subgrid Heterogeneity and 
Overlap Coarse Vertical Layers
To summarize the previous section, if we know the overlap parameter α25,Dz 
or the cloud cover of the scene, the volume cloud fraction Cv and the liquid 
water content LWC for an atmospheric column of vertical resolution Dz, we 
are able to generate a sample of subcolumns with a higher vertical resolution 
(25 m, the same as the LES) with properties that are close to the LES so that 
the cloud albedo of the scene only differs by a few percent (about 2% on the 
whole day for the ARM and the BOMEX cases). But in this approach, the 
radiative computations are made on a high resolution vertical grid, not on 
the  coarse one. In this section we will focus on how to adapt the method to 

deal directly with coarse grids, without having to use a finer mesh. To do so we will characterize how the subgrid 
properties of clouds should be computed on the coarse grid, and then how they should be combined vertically 
so that both the vertical cloud structure, the cloud cover and in fine the cloud albedo remain close enough to the 
high-resolution reference case.

4.1. Subgrid Properties on the Coarse Grid

Defining subgrid properties on the coarse vertical grid requires to distinguish two cloud fractions, the areal cloud 
fraction Ca and the volume cloud fraction Cv (Del Genio et al., 1996; Jouhaud et al., 2018). Cv represents the 
volume fraction of the layer that contains clouds (i.e., where liquid or solid water particles are present), whereas 
Ca represents the areal fraction of the layer covered by clouds when looking from above or below. In other words, 
Ca is the vertical projection of Cv, and it is Ca that is used by radiation codes in GCMs and remote sensing.

At the LES grid scale, we have assumed that a grid cell's cloud state is either clear-sky or cloudy. Therefore 
Cv = Ca when the single column has the same vertical resolution as the LES. This is no longer the case when the 
vertical grid is coarsened, and ERO can be used to compute Ca, knowing Cv. For that we consider an atmospheric 
cloudy column of coarse vertical resolution Dz = n × dz. If Cv is known and vertically uniform within each coarse 
layer, we are back in the configuration we were in Section 3 when using subgriding, with 𝐴𝐴 𝐴𝐴𝑣𝑣𝑣𝑣𝑣 = 𝐴𝐴𝑣𝑣𝑣𝑣𝑣 . We can then 
compute the subgrid areal cloud fraction Ca,sg,k as the cloud cover of a single coarse layer, by using Equation 14, 
but setting to zero the volume cloud fractions above and below the coarse layer considered (N = 1):

𝐶𝐶𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎 = 1 − (1 − 𝐶𝐶𝑣𝑣𝑎𝑎𝑎)(𝛼𝛼𝑎𝑎𝑎𝑎 + (1 − 𝛼𝛼𝑎𝑎𝑎𝑎)(1 − 𝐶𝐶𝑣𝑣𝑎𝑎𝑎))
𝑛𝑛−1 (17)

where αsg is the overlap parameter used here to compute this subgrid areal cloud fraction. Although other choices 
are possible, we choose here to use αsg = α25,Dz. If the cloud cover CC is known but not α25,Dz we can compute it 
by inverting Equation 12. The next figure illustrates the performance of that equation.

The top panels of Figure 6 show the profile of Ca obtained using the LES original data, using Equation 17, and 
also assuming maximum overlap within each layer, for two coarse resolutions (left panel at Dz = 100 m and right 
panel Dz = 200 m). The overlap parameter α25,Dz is computed for the two resolutions to ensure the same cloud 
cover (α25,100 = 0.921, α25,200 = 0.911), and then used to compute Ca,sg with Equation 17. The maximum overlap 
assumption (gray) does a poor job representing the areal cloud fraction profile, and leads to a relative error of 
30%–50%. It shows the error made when neglecting subgrid variability, that is, assumming Ca = Cv on the coarse 
grid. For this assumption, the coarser the vertical resolution, the larger the error. Using Equation 17 allows a 
better representation of the areal cloud fractions, even if a substantial error remains. For all methods, the largest 

Figure 5. Overlap parameters computed with three different methods (see 
text) at each time step of the Large Eddy Simulations simulations. The data 
used are the ARM cloud fields.
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error corresponds to the lower layer which is the bottom of the cloud. On this layer, the volume cloud fraction Cv 
decreases steeply, which makes the hypothesis of a constant Cv inaccurate.

To go further we also compare the performance of Equation 17 with that of other references in the literature 
(Figure 6, bottom panels). Neggers et al. (2011) and Jouhaud et al. (2018) have both been developed using LES 
data of small cumulus with Cv ≃ 0.1, including the ARM and BOMEX cases, and are therefore comparable to our 
method. Brooks et al. (2005) develops a lidar and radar-based parametrization of Ca using Cv, with the possibility 

Figure 6. Vertical distribution of the areal cloud fraction Ca obtained with Large Eddy Simulations (LES) full resolution results or with different approximations with 
a coarse vertical resolution of 100 m (left panels) or 200 m (right panels). The top panels compare the LES (dashed black) with exponential-random overlap using 
Equation 17 and αsg = α25,Dz (blue) as well as the maximum overlap sample (gray). The bottom panels also compare Equation 17 with other parametrizations found in 
the literature. The cloud case is ARM (h = 10).
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to take into account wind shear (not used here), and is valid on a wider range of cloud covers and situations. 
Brooks et al. (2005) and Jouhaud et al. (2018) show the smallest errors with Ca of the LES.

Our approach favors an accurate cloud cover on the whole vertical extent of the cloud layer. Results show that with 
this approach we tend to underestimate the areal cloud fraction of the coarse layers. This is because the overlap 
parameter α has been computed to match the cloud cover CC of the whole scene, not the areal cloud fraction Ca 
of each coarse layer. When only used for the subgrid scale it creates too small an areal cloud fraction. This under-
estimation is still much smaller than when considering maximum overlap. The gap in areal cloud fraction caused 
by using our method is similar to those caused by other approximations of the literature, but with an opposite sign 
in the difference. Our underestimation of Ca was already visible in Figure 2 on the panel showing “cumulative 
downward cloud fraction.” The only difference between using subgriding or not is the hypothesis Cv = constant 
in each coarse layers, so we can conclude than the underestimation of our method comes from this hypothesis.

4.2. Interlayer Overlap

We now consider that the vertical profile of the areal cloud fraction 𝐴𝐴 (𝐶𝐶𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎)𝑧𝑧 that takes into account the subgrid 
heterogeneity on the coarse grid, is known. We have to define the overlap of the coarse layers, and we again choose 
to define it to ensure the conservation of the cloud cover CC. To compute the subgrid areal cloud fraction profile 

𝐴𝐴 (𝐶𝐶𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎)𝑧𝑧 in the previous section, we were using the first part of Equation 14, which represents the subgrid over-
lap. Here we use the second part of the equation, which represents the interlayer overlap, using the unknown inter-
layer overlap αinter. This corresponds to using Equation 10 on the coarse grid with 𝐴𝐴 (𝐶𝐶𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎)𝑧𝑧 to produce the cloud cover:

𝐶𝐶𝐶𝐶 = 1 −

𝑁𝑁∏

𝑘𝑘=1

[
𝛼𝛼𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖(1 − max(𝐶𝐶𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑘𝑘𝑎 𝐶𝐶𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑘𝑘−1))

1 − 𝐶𝐶𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑘𝑘−1

+ (1 − 𝛼𝛼𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖)(1 − 𝐶𝐶𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑘𝑘)

]
 (18)

The overlap parameter αinter can be computed as in the previous sections, by inverting Equation 18 to constrain 
the cloud cover CC:

������ = �−1
∅ (1 − ��) (19)

4.3. Generating Subcolumns on the Coarse Grid

To summarize the previous steps, we can now compute the overlap parameter α25,Dz with Equation 12, the areal 
subgrid cloud fractions 𝐴𝐴 (𝐶𝐶𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎)𝑧𝑧 using Equation 17 with αsg = α25,Dz, and then the overlap parameter αinter using 
Equations 18 and 19 in order to overlap these coarse layers to produce the cloud cover CC. The corresponding 
decorrelation length can be computed with Equation 16 and Dz as the separation distance. However, at this stage, 

Figure 7. Overlap parameters (left) and decorrelation lengths (middle) for the ARM simulations (hours 6 to 12), for different coarse resolutions Dz and for different 
reconstructions using exponential-random overlap (see text). The daily mean value is shown. The overlap parameters are computed to match the cloud cover of the 
Large Eddy Simulations (LES). The right panel shows the corresponding relative error in SW cloud albedo at TOA compared to that of the LES when using those 
overlap parameters to generate the scenes. For each plot, the standard deviation due to the different simulation times is shown as an error bar.
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there is no evidence of a formal link between the two overlap parameters α25,Dz and αinter or decorrelation lengths, 
or of a dependence to the vertical resolution. In any case, we have not found one.

For α25,Dz and the corresponding decorrelation length (Figure 7, blue lines, left and middle panels), we find that 
they depend little on the starting coarse resolution Dz on this 25–200 m range, with mean values 𝐴𝐴 𝛼𝛼25,𝐷𝐷𝐷𝐷 = 0.915 
and 𝐴𝐴 𝐿𝐿𝛼𝛼𝛼25𝛼𝐷𝐷𝐷𝐷 = 291  m. Using this overlap and Equation 17 we then compute the subgrid profile 𝐴𝐴 (𝐶𝐶𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎)𝑧𝑧 , as well as 
the interlayer overlap parameter αinter using Equations 18 and 19.

For the overlap parameter αinter, we find that it varies with the resolution Dz but the corresponding decorrelation 
length varies little from 𝐴𝐴 𝐿𝐿𝛼𝛼𝛼𝛼𝛼𝛼𝛼 = 326 m (Figure 7, black lines, left and middle panels). The decorrelation lengths 
show small variation whether we generate the subcolumns on the fine or coarse grid, and depends little on the 
resolution of the coarse grid (Figure 7, middle panel, blue and black lines). When it comes to radiative effects 
(Figure 7, right panel), the error made on the SW cloud albedo is still small even when computed on the coarse 
grid (black line) rather than on the finer grid (blue line).

4.4. Analysis and Comparisons of Interlayer Overlap for Different Estimations of the Areal Cloud 
Fraction

Here we investigate, using Equations 18 and 19, how the overlap parameter αinter and the decorrelation length 
should vary to keep the correct value of the cloud cover for different estimations of the areal cloud fraction 
Ca in Equation  18, instead of Ca,sg. First we consider the extreme case where no subgrid heterogeneity is 
considered (Figure 7, green lines), meaning the subgrid areal cloud fraction equals the volume cloud fraction 

𝐴𝐴 (𝐶𝐶𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎−𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠)𝑧𝑧 = (𝐶𝐶𝑣𝑣)𝑧𝑧 on the coarse grid. When the starting coarse resolution is Dz = 25 m, we are already at the 
finest resolution of the simulations (which means the coarse grid can not be finer), and all the reconstructions 
are the same. As shown in Figure 6, Cv,z < Ca,z for any z, so to generate the same cloud cover, the overlap when 
no subgrid is taken into account has to be closer to random (i.e., α closer to 0), hence αinter,no−sub <αinter,sg. For 
Dz = 200 m, the interlayer overlap without subgriding is already almost fully random. We then consider the case 
where the subgrid reconstruction takes perfectly into account the subgrid heterogeneity and reproduces perfectly 
the areal cloud fraction profile 𝐴𝐴 (𝐶𝐶𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎)𝑧𝑧 (Figure 7, red lines). We then compute the interlayer overlap corre-
sponding to this profile with Equations 18 and 19. The same reason applies to explain the difference with the 
interlayer overlap parameters computed for the areal subgrid cloud fraction profile: as shown in Figure 6, Ca,sg 
approaches Ca,perfect in such a way that for any altitude, we have Ca,perfect > Ca,sg > Ca,no−sub. Hence to conserve the 
same cloud cover, the different overlap parameters follow αinter,perfect > αinter,sg > αinter,no−sub.

The middle panel of Figure 7 shows the corresponding decorrelation lengths, computed from each overlap param-
eter α with Lα = −dz/ln(α), where dz is the vertical resolution of the target grid. When doing overlap on the 
coarse grid, the final resolution is dz = Dz (red, black and green lines). When doing ERO on the finer grid, the 
final resolution is dz = 25 m (blue lines). We see that for interlayer overlap, the decorrelation lengths have a 
strong dependence to the resolution when overlapping coarse layers of which the areal fraction is either perfect 

𝐴𝐴 (𝐶𝐶𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎)𝑧𝑧 or determined assuming no subgrid heterogeneity 𝐴𝐴 (𝐶𝐶𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎−𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠)𝑧𝑧 , with important variations. This is not 
the case when the areal cloud fraction Ca,sg is computed using a consistent representation of cloud heterogeneity 
on both subgrid scale and interlayer overlap (black) or when reconstructing on the finer grid (blue). Numerical 
tests were made on artificial cloud scenes with constant cloud fractions and various cloud covers, as well as on 
the same LES clouds with double the vertical extent to go up to 400 m coarse resolutions, and this appears to be 
a consistent result: strong dependence of the decorrelation lengths with the coarse resolution when overlapping 

𝐴𝐴 (𝐶𝐶𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎)𝑧𝑧 and 𝐴𝐴 (𝐶𝐶𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎−𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠)𝑧𝑧 , but a small dependence to the resolution of the decorrelation length when overlapping 
Ca,sg. This dependence of Lα with Dz has already been mentioned by Hogan and Illingworth (2000) and Räisänen 
et al. (2004), but does not seem to be taken into account in the literature when generating cloudy subcolumns 
from GCMs or for observational simulators (Bodas-Salcedo et al., 2011; Pincus et al., 2005; Swales et al., 2018).

4.5. Cloud Albedo Dependence on the Vertical Cloud Structure

We have shown in Section 3.1 that by using ERO and a subgrid overlap parameter on a finer grid (Figure 4 and 
blue lines of Figure 7) we can reproduce the cloud albedo of those scenes with a 2% relative error. In the previous 
section we show that it is also possible to take into account the subgrid scale directly on the coarse grid by choosing 
to compute the surface cloud fraction as a bulk subgrid property using the volume cloud fraction and a subgrid 
overlap parameter. Overlapping this computed areal subgrid cloud fraction leads to a relative error in cloudy albedo 
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of ≃ 10% for coarse resolutions of 100 and 200 m (Figure 7, black line). If 
this subgrid computation were perfect to take into account the subgrid scale, 
it would lead to a slightly improved 5%–8% relative error in cloud albedo for 
coarse resolutions of 100 and 200 m (Figure 7, red line). Finally, even without 
taking into account any subgrid scale by overlapping 𝐴𝐴 (𝐶𝐶𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎−𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠)𝑧𝑧 on the coarse 
grid, we can approach the albedo of the LES scenes within a 20% relative error 
(for a resolution of 200 m, Figure 7, green line) if the cloud cover is reproduced. 
As all the generations shown in Figure 7 have the same cloud cover and mean 
liquid water path as the LES simulations, the difference in cloud albedo are all 
due to vertical subgrid heterogeneity. If the conservation of the cloud cover is 
of first order importance for the cloud albedo, the subgrid scale information 
contained in the cloud fraction profile can have a significant impact on the 
cloud albedo as well, up to 20%. Numbers in this section are computed on 7 
scenes from the ARM cloud case, but similar results were also found consist-
ently in several other cases, see Figures S1–S3 in Supporting Information S1.

5. Implications
In this last section we address some more global implications of our method, 
especially on the use and estimate of the decorrelation lengths, as well as the 
radiative impact of LWC horizontal heterogeneity, which had not been taken 
into account in this paper until now.

5.1. How to Generate the Cloud Vertical Profile

The starting point of the developments in Section 3 and 4 was to determine 
how to correctly represent the cloud cover and the SW cloud albedo of a 
cloud scene in the context of ERO. We have shown in Section 3 that by defin-
ing the appropriate decorrelation length Lα,25,Dz we can generate a cloud scene 
with the correct cloud cover and a close SW cloud albedo. This can be done 
on a new grid with higher vertical resolution (25 m here) as long as the initial 
coarse resolution and the final resolution are both taken into account in the 
computation of the overlap. This can also be done directly on the coarse grid 
without losing much accuracy on the cloud albedo by taking into account 
both the subgrid scale and the interlayer overlap (Section 4.3). So far we have 
assumed that the cloud cover is known, whereas in general we are trying to 
determine the cloud cover. So we have to reverse  the previous problem and 
address the following question: how to create the right cloud cover and the 
right cloud albedo from the information given by a column with a coarse 
vertical grid? In this context, an important result of Section 4.3 is that if we 
consistently account for subgrid heterogeneity and coarse layer overlap, then 
the decorrelation lengths used for the subgrid and the overlap are almost the 
same and they depend weakly on the vertical resolution, as we can see on 
Figure 7.

The procedure for reconstructing a cloud scene that we propose is as follow: given any volume cloud frac-
tion profile 𝐴𝐴 (𝐶𝐶𝑣𝑣)𝑧𝑧 at resolution Dz and the decorrelation length Lα for a reference resolution (here dz = 25 m), 
the subgrid heterogeneity is taken into account by computing a profile of the areal cloud fraction 𝐴𝐴 (𝐶𝐶𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎𝑎)𝑧𝑧 with 
Equation 17, with n = Dz/dz in the equation. The same decorrelation length Lα, allows to overlap these coarse 
layers and to compute the cloud cover (Equation  18). As we can see on Figure  7 for the case studied here, 
Lα,25,Dz ≃ 291 m and Lα,sg ≃ 326 m, so for both steps of this reconstruction we choose to use the unique decor-
relation length that is the mean of the two: 𝐴𝐴 �̄�𝐿𝛼𝛼 = 309  m. We find similar results than those shown on Figure 7 
for  three other cumulus cloud cases simulated by the same LES, with Lα,25,Dz and Lα,sg relatively independent of 
the resolution Dz. For the RICO case we have 𝐴𝐴 �̄�𝐿𝛼𝛼 = 217  m, for BOMEX 𝐴𝐴 �̄�𝐿𝛼𝛼 = 202  m and for SCMS 𝐴𝐴 �̄�𝐿𝛼𝛼 = 273  m 
(see Figures S1–S3 in Supporting Information S1). Here a different decorrelation length has been computed for 

Figure 8. Cloud albedo (top panel), total albedo (middle panel) and 
cloud cover (lower panel) for the Large Eddy Simulations (in black), our 
reconstruction using exponential-random overlap (in red) and a maximum 
overlap reconstruction (gray). The constant decorrelation length used here both 
for the subgrid computation of the areal cloud fraction profile and its interlayer 
overlap is Lα = 309 m. The scenes are the ARM case (time steps h ∈ [4, 13]). 
In all scenes the Liquid Water Content is homogeneous for each layer.
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each cloud case. The determination of this decorrelation length in a more general case is beyond the scope of 
this study. As it can be seen on Figure 8, the scenes generated with this method show a good reproduction of the 
cloud cover, cloud albedo and total albedo, with relative errors compared to the LES of only −10%, 11%, and 
−3% respectively, which is significantly better than the errors caused by the maximum-random assumption. We 
also see from this figure that the maximum overlap causes a “too few too bright” bias here, with a cloud cover 
too small and a cloud albedo too large. But the two errors do not compensate and the total albedo of the scenes 
is underestimated. Increasing the liquid water content seen in the radiative computations to balance the mean 
radiative flux at TOA could correct the value of total albedo but in the same time would also worsen the “too 
bright” part of the bias. Similar results are found for the three other cloud cases and can be found in Supporting 
Information S1 on Figures S4 to S6.

5.2. Variations of the Decorrelation Length With the Measurement Resolution

Decorrelation lengths used in GCMs are often derived from observational data from active remote sensing (Jing 
et al., 2016; Oreopoulos & Norris, 2011; Oreopoulos, Cho, & Lee, 2022). As shown in the previous section, the 
vertical resolution of the grid on which we generate the cloud scene can have a significant impact on the values 
of overlap parameters and decorrelation lengths. This may also be applied to the vertical resolution at which 
those instruments measure cloud fraction profiles, their overlap and hence decorrelation lengths. At the vertical 
resolution of those instruments, for example, 480 m for CloudSat, a layer is identified as entirely cloudy even if 
the cloud does not fully extend on the vertical of the layer. Hence the measured profile is the areal cloud fraction 

𝐴𝐴 (𝐶𝐶𝑎𝑎)𝑧𝑧 for a coarse layer of thickness Dz = 480 m. Combining Equations 17–19, we can compute overlap parame-
ters in various situations, including when dealing with different vertical resolutions. This can be used to compare 
overlap parameters given by observational measures with different resolutions.

We will consider that two different instruments I1 and I2 have the vertical resolutions dz1 and dz2, which is finer, with 
dz1 = n × dz2. We suppose they observe the same cloud scene and detect the same cloud cover. Those instruments 
give us access to two sets of data statistically representing the same cloud scene: 𝐴𝐴 (𝐶𝐶𝑎𝑎𝑎1)𝑧𝑧 , Lα,1, and 𝐴𝐴 (𝐶𝐶𝑎𝑎𝑎2)𝑧𝑧 , Lα,2, where 
Lα,i are the decorrelation lengths corresponding to the measured areal cloud fraction profiles. Using the cloud fraction 
profile with finer vertical resolution Ca,2 we can use interlayer ERO with Lα,2 on blocks of n fine layers to compute 
the corresponding areal cloud fraction profile at the resolution dz1, 𝐴𝐴 𝐴𝐴′

𝑎𝑎𝑎1
 . Knowing the cloud cover CC, we can then 

compute with Equation 19, the decorrelation length 𝐴𝐴 𝐴𝐴′

𝛼𝛼𝛼1
 that would generate CC with this profile. We can compare 

Lα,1 and 𝐴𝐴 𝐴𝐴′

𝛼𝛼𝛼1
 now that they refer to similar resolutions. For the ARM simulations used on Figure 7, let us consider 

I1 with resolution dz1 = 200 m and I2 with resolution dz2 = 25 m. This example is studied in Section 4.4, where we 
analyzed the evolution of Lα with the vertical resolution for a perfect estimation of the areal cloud fraction profile. I2 
would measure a decorrelation length Lα,2 = 320 m, while I1 would measure Lα,1 = 658 m (Figure 7 middle panel, 
in red). We get a factor 2 on the estimation of the decorrelation length in this case. The vertical extent of the studied 
clouds is too small to be able to compute the decorrelation length in the case of the vertical resolution of CloudSat at 
480 m, but an even larger effect is expected.

The decorrelation lengths computed from observations with a low vertical resolution (a couple hunder meters) are 
often much larger than the ones computed in this study, with Lα ∼2 km (Barker, 2008a; Hogan & Illingworth, 2000; 
Jing et al., 2016; Oreopoulos & Norris, 2011; Willèn et al., 2005). This difference can then partly be explained by 
the difference in vertical resolution, as the decorrelation lengths shown here are comparable to those computed 
in the literature with LES simulations with similar vertical resolutions (Neggers et al., 2011; Sulak et al., 2020; 
Villefranque et al., 2021). The difference in horizontal resolutions (Astin & Di Girolamo, 2014; Naud et al., 2008; 
Tompkins & Di Giuseppe, 2015) can also impact the overlap, but it is not studied here.

5.3. Considering LWC Distributions

Until now, we focused on the vertical distribution of the cloud fraction and cover, and therefore assumed an 
homogeneous LWC in each horizontal layer. In this section we add distributions of the LWC between the subcol-
umns and study its impact on the radiative properties of the generated scenes. The impact of the LWC heterogene-
ity on the cloud albedo of a scene is well documented and known to be of second order compared to the accurate 
reproduction of the cloud cover (Barker et al., 1999; Barker & Räisänen, 2005; Oreopoulos et al., 2012). We want 
to check the ability of our method to reproduce those results, and compare the second order impacts of the LWC 
horizontal heterogeneity to those of the cloud fraction subgrid vertical heterogeneity shown in Section 4.5. To do 
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so we use ERO with vertical subgriding, assuming that the horizontal distribution of the LWC in each horizontal 
layer follows the following gamma distribution, as done in Räisänen et al. (2004):

𝑓𝑓 (𝑥𝑥𝑥 𝑥𝑥𝑥 𝑥𝑥) =
𝑥𝑥𝑥𝑥−1𝑒𝑒

−
𝑥𝑥

𝑥𝑥

Γ(𝑥𝑥)𝑥𝑥𝑥𝑥
for 𝑥𝑥 𝑥 0 𝑥𝑥𝑥 𝑥𝑥 𝑥 0 

where x is the liquid water content in kg/kg, kθ is the mean of the distribution and kθ 2 its variance, Γ(k) is the 
gamma function, with Re(k) > 0:

Γ(𝑧𝑧) =
∫

∞

0

𝑡𝑡
𝑧𝑧−1

𝑒𝑒
−𝑡𝑡
𝑑𝑑𝑡𝑡 

This distribution can be described by its first two moments. In addition to the first moment, which we have 
already assumed to be known, the second moment must therefore be specified for each horizontal layer. We 
have chosen not to take into account the rank correlation here, as its radiative impact was shown to be of a lesser 
importance for the integrated cloud albedo (Oreopoulos et al., 2012).

We generate the cloud field with LWC distributions from an atmospheric column (Dz = 100 m) to a sample of 
subcolumns with the same vertical resolution as the LES (dz = 25 m), and display on Figure 9 the LWC of both 
scenes' cloudy subcolumns after they have been sorted along their vertical Liquid Water Path (LWP, bottom 
panels). The equivalent generation with no horizontal heterogeneity of the LWC is shown as a comparison in the 
top panels. When using LWC distributions, the generated subcolumns shows the same characteristics than the 
LES: a lot of subcolumns with a small LWP, as well as a LWP increasing with the altitude, and a small number 
of subcolumns with a high amount of LWP. The generated subcolumns shows demarcations every 100 m that 
are coming from the coarse vertical resolution of the atmospheric column because the profile 𝐴𝐴 (𝐶𝐶𝑣𝑣)𝑧𝑧 and the LWC 

Figure 9. The liquid water content of each scene's cloudy subcolumns in the Large Eddy Simulations (LES) simulations (left panels) and reconstructed using 
exponential-random overlap (right panels). The subcolumns have been sorted along their Liquid Water Path (LWP) (red lines). The red lines represent the LES (dashed 
line) and generated (solid line) LWP, the former being represented on the right panels as well to facilitate the comparison. Top panels are homogeneous Liquid Water 
Content for each layer and whereas it varies in the bottom panels.
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properties are assumed to be constant in each coarse horizontal layer. The LWC heterogeneity also causes more 
disparity in the LWC values, especially high values, which are smoothed out in the homogeneous plots.

We then quantify the impact of the LWC horizontal distribution on radiative properties. To do so we look at the rela-
tive difference of cloud albedo between LES simulations with the exact LWC heterogeneity and their ERO genera-
tions with and without LWC heterogeneity. They were generated from the coarse resolution Dz = 100 m to the LES 
vertical resolution dz = 25 m like done in Section 3, for the two cases ARM and BOMEX. Introducing LWC hori-
zontal distributions significantly improves the cloudy albedo: the mean relative difference with that of the LES with 
exact LWC goes from 8.5% to 2.4% for ARM and from 12.7% to 2% for BOMEX. Comparing the LES with exact 
LWC and their homogeneous versions we find the scenes without LWC horizontal heterogeneity are ≃10% brighter, 
which confirms the previous findings of Barker et al. (2003), Wu and Liang (2005), and Shonk and Hogan (2010).

Our method is able to reproduce the known impact of LWC horizontal heterogeneity, which is comparable to the 
impact of the subgrid vertical heterogeneity of the cloud fraction, discussed in Section 4.3.

6. Summary and Conclusion
In this paper we presented a method based on the ERO assumption that allows to statistically represent the vertical 
structure of cloud scenes at different vertical resolutions. We focus on low-level clouds and show that a single 
value of the overlap parameter, a fundamental parameter of ERO that is directly related to the decorrelation 
length, is sufficient to represent the whole cloud scene.

We propose an algorithm to generate the cloud fraction on a high resolution vertical grid for an ensemble of 
subcolumns using a single low resolution atmospheric column and either the cloud cover or the overlap param-
eter. Compared to reference LES simulations, the generated cloud scenes show a correct representation of both 
the downward and upward cumulative cloud fractions. We suggest that they are simple diagnostics that would 
usefully complement the usual cloud fraction vertical profile when comparing models with observations or when 
developing models. The generated cloudy albedos are very close to the ones of the original LES cloud scenes, 
with only a 2% relative error for the best samples.

To avoid having to generate the cloud fraction profile on a high resolution vertical grid, we investigate how 
to represent both the subgrid variability within coarse layers and the overlap of these coarse layers to ensure 
correct values of cloud cover and cloud albedo. We demonstrate that, depending on how the subgrid variability is 
represented, the decorrelation length used to overlap the coarse layers may be highly dependent on their vertical 
resolution. However, we show that the subgrid variability and the interlayer overlap can be defined in such a way 
to define a decorrelation length almost independent of the resolution.

We also demonstrate that the decorrelation lengths obtained from remote sensing depend on the vertical reso-
lution of the instruments. For a same cloud scene, the decorrelation length obtained from an instrument with 
a vertical resolution of 200 m can be two times larger that the one obtained with an instrument with a vertical 
resolution of 25 m. This may partly explain why the decorrelation lengths obtained by the studies using CloudSat 
observations are about 7 times larger that those obtained from high resolution models. If the decorrelation length 
can take into account the distance between cloudy layers to compute the overlap parameters, the thickness of 
the layers also has to be taken into account when estimating decorrelation lengths, as well as whether the cloud 
fractions are based on volume or area. We provide a framework that allows to go from one vertical resolution to 
an other, and this needs more investigations, especially to be adapted to the varying vertical resolutions of GCMs.

To our best knowledge, most current atmospheric models assume a maximum-random overlap of cloud layers or a 
ERO with a quite large decorrelation length (≃2–3 km). Those overlap assumptions can lead to an underestimation of 
the cloud cover by a factor up to two, at least for low-level clouds, and therefore explain a significant part of the under-
estimation of these clouds that is identified in current climate models (Konsta et al., 2022). Atmospheric models also 
neglect the subgrid vertical variability of the cloud fraction. This can be explained by the fact that in global models, the 
layers' horizontal extent is about a hundred times larger than their height (Dz ≃ 200 m and Dx ≃ Dy ≃ 20–100 km). 
But this shape ratio corresponds to the grid's layers, not to the numerous clouds they contain. Their complex geom-
etries create subgrid vertical variability and we show it matters, even at the vertical scale of the layers. This first 
impacts the areal cloud fraction, that can be underestimated by ∼40% when the subgrid heterogeneity is not taken 
into account. Also, for a low-level cloud scene with a given cloud cover and cloud water path, the cloud albedo can 
change by about 20% according to what assumptions is made to represent the subgrid vertical variability of the cloud 
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fraction. A better consideration of subgrid heterogeneity and cloud overlap in the models should allow this bias to be 
reduced, but would also require a significant revision of the amount of condensed water so that the global albedo does 
not change too much. This would contribute to reduce the current “too few too bright” bias.

Further work would be needed to extrapolate the results of this work to other types of clouds, especially deep 
convective clouds, as well as ice and mixed-phase clouds. As we focused on the vertical structure of clouds 
within the plan parallel approximation, we have not taken into account the solar angle or 3D radiative effects. 
We computed that averaged over a whole day, the relative 3D effects on the SW cloud albedo are about 7%–18% 
for the cases used in this study. Further work would be needed to link ERO with a 3D representation of clouds.

Appendix A: Implementation and Difference Between ERO and Räisänen's Cloud 
Generating Algorithm
For a cloudy block that extends continuously between the vertical layers [kbase, ktop] (with 𝐴𝐴 #

([
𝑘𝑘𝑏𝑏𝑏𝑏𝑏𝑏𝑏𝑏, 𝑘𝑘𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡

])
=   

our algorithm works as follows:

We generate a sample of Ns subcolumns. The 𝐴𝐴 𝐴𝐴𝑠𝑠 ×  different cells of this sample are represented by the indices 
i ∈ [1, Ns] and k ∈ [kbase, ktop]. Starting from the top of each subcolumn, the algorithm computes for each cell the cloud 
state Si,k ∈ {0, 1}, which corresponds to whether the cell is cloudy or not, as well as the Liquid Water Content LWC.

For the top cell of the subcolumn i, 𝐴𝐴 𝐴𝐴𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡
 is computed as:

��,���� =

{

0 for ��1�,���� ≤ 1 − ����� ( clear )
1 for ��1�,���� > 1 − ����� ( cloudy )

� ∈ [1, ��] (A1)

where RN1 are random numbers evenly distributed on [0,1]. Working its way down, the algorithm computes the 
next cloud states, as follows, for each cell (i, k): let RN2i,k be new random numbers evenly distributed on [0,1].

•  maximum overlap: if RN2i,k < α, the cell is in maximum overlap with the one above (i, k − 1). Its cloud state 
Si,k is computed as:

𝑆𝑆𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 = 𝑐𝑐𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖−1(1|1)max + (1 − 𝐶𝐶𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖−1)(1|0)max 

where 𝐴𝐴 (𝑆𝑆𝑘𝑘|𝑆𝑆𝑘𝑘−1)max are booleans computed according to the transition probabilities Pmax(Sk = sk∣Sk−1 = sk−1). The 
probability Pmax(Sk = 1∣Sk−1 = 1) is given by Equation 8, and Pmax(Sk = 1∣Sk−1 = 0) by Equations 2 and 6:

𝑃𝑃max(S𝑘𝑘 = 1|S𝑘𝑘−1 = 0) = 1 − 𝑃𝑃max(S𝑘𝑘 = 0|S𝑘𝑘−1 = 0) =
max(𝐶𝐶𝑘𝑘−1, 𝐶𝐶𝑘𝑘)

1 − 𝐶𝐶𝑘𝑘−1

 (A2)

•  random overlap: if RN2i,k > α, it's in random overlap with the cell above. Its cloud state Si,k is computed as:

𝑆𝑆𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 = (1|1)𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟 = (1|0)𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟 

where 𝐴𝐴 (𝑆𝑆𝑘𝑘|𝑆𝑆𝑘𝑘−1)𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟 are booleans computed with the transition probability Prand defined by Equation 5.

After this we have generated a cloud field with a cloud cover of CC, with a standard deviation decreasing as 
𝐴𝐴 1∕

√
𝑁𝑁𝑠𝑠 , and with conservation of the initial cloud fraction Ck, k ∈ [kbase, ktop].

This algorithm is mainly based on Räisänen et al. (2004). The main difference between those two algorithms is 
about the generation on random numbers. When generating the cloud fraction (as well as the cloud condensate 
amount) of a given cell k, Räisänen generator computes xk ∈ [0, 1] to compare it to the cloud fraction of the layer 
Ck and decide whether the cell is cloudy or not. The computation to get xk is:

𝑥𝑥𝑘𝑘 =

⎧
⎪
⎨
⎪
⎩

𝑥𝑥𝑘𝑘−1, for RN2 𝑘𝑘 ≤ 𝛼𝛼𝑘𝑘−1,𝑘𝑘

RN3 𝑘𝑘, for RN2 𝑘𝑘 > 𝛼𝛼𝑘𝑘−1,𝑘𝑘

 (A3)

where αk−1,k is the overlap parameter between layers k and k − 1, and RN2 and RN3 are two random numbers 
evenly distributed between 0 and 1.
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In the first case, the two cells are in maximum overlap and in the second one they are in random overlap, a new 
independent random number being drawn. With only two layers our method is equivalent, but for more than two 
layers, Räisänen's method can create correlation on the whole vertical subcolumn being generated, as the same 
random number can be kept for many different cells.

By computing directly the transition probabilities to generate the cloud fraction of a cell (Pmax(1∣1), Pmax(1∣0), 
Prand(1∣1), Prand(1∣0)), and by using a different random number every time it is needed, we conserve the cloud 
fraction without creating this correlation between the layers.

Data Availability Statement
A repository containing the scripts for the ERO algorithm presented in this paper is pulished on GitHub at https://
github.com/raphleb/ERO.git (Lebrun, 2022). The software htrdr (version 0.9.1) used in this paper for the radia-
tive computations is available at https://gitlab.com/meso-star/htrdr (Forest et al., 2023).
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Figure S1. Overlap parameters (left) and decorrelation lengths (middle) for the BOMEX

simulations (hours 1 to 15), for different coarse resolutions Dz and for different reconstructions

using ERO. The daily mean value is shown. The overlap parameters are computed to match the

total cloud cover of the LES. The right panel shows the corresponding relative error in SW cloud

albedo at TOA compared to that of the LES when using those overlap parameters to generate

the scenes. For each plot, the standard deviation due to the different simulation times is shown

as an error bar.

Figure S2. Same plots for the RICO simulations (hours 1 to 15)

March 9, 2023, 3:52pm
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Figure S3. Same plots for the SCMS simulations (hours 2 to 12)

March 9, 2023, 3:52pm



X - 4 :

Figure S4. Cloud albedo (top panel), total albedo (middle panel) and total cloud cover

(lower panel) for the LES (in red), our reconstruction using ERO (in black) and a maximum

overlap reconstruction (grey). The constant decorrelation length used here both for the subgrid

computation of the surface cloud fraction profile and its interlayer overlap is Lα=202 m. The

cloud albedo of the ERO reconstruction shows a relative error of 7% on the whole day compared

to the LES cloud albedo. The scenes used are the BOMEX case (simulation hours h ∈ [1, 15]).

In all scenes the LWC is homogeneous at each vertical level.
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Figure S5. Same plots for the RICO case (simulation hours h ∈ [1, 15]) with Lα=217 m. The

cloud albedo of the ERO reconstruction shows a relative error of 6% on the whole day compared

to the LES cloud albedo.
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Figure S6. Same plots for the SCMS case (simulation hours h ∈ [2, 12]) with Lα=273 m. The

cloud albedo of the ERO reconstruction shows a relative error of 10% on the whole day compared

to the LES cloud albedo.
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88 Chapitre 3. L’ERO pour une représentation statistique des nuages

3.4 Calculs dans le domaine infrarouge

Les calculs radiatifs présentés dans l’article ont été réalisés pour le spectre solaire (SW), nous
présentons ici les calculs correspondant au spectre infrarouge (LW). Seules les longueurs d’ondes de
calculs sont modifiées, la méthode Monte Carlo et l’hypothèse colonnes-indépendantes restant les
mêmes. Le nouveau spectre considéré est λ ∈ [4000, 99900 nm]. On montre ici les calculs réalisés
pour le cas ARM, les autres cas donnant des résultats très similaires. La figure 3.1 compare, pour
les scènes complètes (haut) et seulement pour la partie nuageuse (bas), les flux LW à TOA des
simulations LES, à ceux calculés pour différents échantillons ERO à la résolution dz= 25 m. Pour les
différents échantillons, la couverture nuageuse totale est la même que celle des LES, et la différence
de flux avec les valeurs des LES sont faibles, de l’ordre de 0.5 W m−2, proche de l’incertitude
calculée par Monte Carlo (0.1 W m−2 pour 106 réalisations). Pour chaque cas le flux calculé à
partir d’un échantillon de sous-colonnes générées avec l’hypothèse de recouvrement maximal (en
gris) est présenté. Ils ont une couverture totale plus faible, avec un contenu en eau liquide par unité
de volume dans la partie nuageuse plus élevé que les autres simulations. Cela a un effet de ≈ 2 W
m−2 pour le flux nuageux et de 1-2 W m−2 pour le flux total au sommet de l’atmosphère. C’est
moins important que dans le solaire, où le recouvrement maximal pouvait causer un flux réfléchi au
sommet de l’atmosphère environ 200 W m−2 plus élevé que celui des LES, par unité de surface de
nuages, et plus faible d’environ 30 W m−2, pour le flux par unité de surface pour toute la maille.

Figure 3.1 – Flux LW total (haut) et flux LW nuageux (bas) au sommet de l’atmosphère, pour les
simulations LES (en rouge) et des échantillons ERO pour différentes résolutions de départ, générés
à la résolution des LES dz= 25 m. Les courbes en gris correspondent à l’échantillon généré avec un
recouvrement maximal. Les barres d’erreurs représentent l’incertitude calculée par Monte Carlo.
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La figure 3.2 montre la dépendance du flux radiatif LW à la façon dont est prise en compte
l’hétérogénéité verticale sous-maille de la fraction nuageuse. Ici les échantillons sont générés sur
le maillage vertical grossier (alors que pour la figure 3.1 on générait à chaque fois un maillage fin
à la résolution des LES). Pour cela on compare aux valeurs des LES les flux LW au sommet de
l’atmosphère d’échantillons nuageux générés à partir de profils de résolution 100 m (haut) et 200
m (bas). Pour chaque cas sont présentés les flux LW TOA (gauche) et la différence avec les valeurs
des LES (droite). Les différents échantillons sont générés, comme pour la figure 7 de l’article,
avec différentes hypothèse sous-maille pour la variabilité verticale de la fraction nuageuse : soit
aucune hypothèse n’est utilisée et la fraction nuageuse utilisée est directement Cv (en vert), soit un
recouvrement sous maille parfait est utilisé (en utilisant les valeurs la fraction surfacique Ca données
par les LES, en rouge), soit un recouvrement sous-maille utilisant l’ERO pour calculer Ca,sg (en
noir), ou une génération avec un maillage plus fin à dz= 25 m. Dans tous les cas, la couverture
nuageuse totale est la même. Les différences causées par ces différentes hypothèses sont minimes,
de l’ordre de 0.2 W m−2 très proche de l’incertitude Monte Carlo de 0.1 W m−2. On en conclut que
pour les cas étudiés, la variabilité sous-maille de la fraction nuageuse n’est pas importante pour les
calculs radiatifs dans l’infrarouge, dès lors que la couverture nuageuse totale est exacte.

Figure 3.2 – Impact infrarouge de l’hétérogénéité verticale sous-maille de la fraction nuageuse.
Comparaison des flux TOA LW de différents échantillons générés par ERO à partir d’une résolution
Dz= 100 m (haut) Dz= 200 m (bas), afin d’analyser l’impact de la variabilité vertical sous-maille
de la fraction nuageuse. Pour chacune des deux résolutions, la colonne de gauche montre le flux
LW TOA total pour les différentes heures de simulations, et celle de droite la différence avec le flux
du LES. Les valeurs correspondant aux simulations LES sont en rose, les autres échantillons ont le
même code couleur que la figure 7 de l’article.
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Enfin la figure 3.3 montre l’effet de l’hétérogénéité horizontale du contenu en eau liquide sur
les valeurs de flux LW au sommet de l’atmosphère. On montre le flux LW total à TOA (haut) et
le flux LW nuageux à TOA (bas) pour les champs LES (en rouge) et pour un échantillon ERO
généré à partir d’un profil à dz= 100 m, sans hypothèse de recouvrement sous-maille (en violet).
Pour chaque cas le flux du champ ayant un contenu en eau liquide homogène est présenté en traits
pleins, celui du champs ayant un contenu en eau liquide hétérogène est présenté en pointillés. On
observe pour les différents cas une différence systématique d’environ 0.5 W m−2 entre les champs
homogènes et ceux hétérogènes, les champs homogènes étant donc légèrement plus opaques. On
retrouve donc le même résultat que pour les calculs réalisés dans le solaire, à savoir que pour un
même contenu en eau liquide total, le champ homogène a une épaisseur optique plus élevée, dont
la cause est la non-linéarité et la concavité de la loi de Beer-Lambert. Cependant comme pour la
variabilité sous-maille de la fraction nuageuse, l’impact radiatif dans l’infrarouge est plus faible que
dans le visible.

Figure 3.3 – Impact de l’hétérogénéité horizontale du contenu en eau liquide sur le flux LW total
(haut) et le flux LW nuageux (bas), pour les simulations LES (en rouge) et un échantillon ERO
généré sans hypothèse sous maille pour la fraction nuageuse, pour Dz= 100 m (violet). Les flux des
scènes ayant un contenu en eau liquide homogène sous des courbes pleines, ceux pour les scènes
hétérogènes sont en pointillé.
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3.5 Conclusion

En revisitant la proposition de Hogan and Illingworth (2000) concernant le recouvrement exponentiel-
aléatoire, nous avons dans ce chapitre mis en place un formalisme permettant la génération d’échan-
tillons de sous-colonnes à partir de profils nuageux 1D. Ce formalisme permet de contraindre la
couverture nuageuse totale des profils générés, tout en choisissant la résolution verticale des sous-
colonnes nuageuses produites. Les différentes comparaisons faites entre ces échantillons ont permis
de montrer la capacité de l’hypothèse de recouvrement ERO à produire des profils ayant des pro-
priétés géométriques et radiatives proches de celles des simulations LES utilisées, à savoir différentes
scènes de cumulus. L’hypothèse couramment utilisée de recouvrement maximum-aléatoire produit
des couvertures jusqu’à deux fois trop faibles. Dans le LW, cela modifie les flux nuageux au som-
met de l’atmosphère de 1 W m−2 et les flux totaux de 0.5 W m−2. Dans le SW, cela modifie très
fortement l’albedo nuageux, avec une augmentation de +55% par rapport aux LES, pour une dimi-
nution de -10% de l’albedo total, la diminution de la couverture sur-compensant l’augmentation de
l’albedo nuageux. Nous avons aussi montré l’importance de la variabilité sous-maille de la fraction
nuageuse dans le SW : utiliser le profil de fraction nuageuse surfacique Ca (qui prend en compte
cette variabilité sous-maille, par rapport à Cv qui n’en tient pas compte) peut faire varier le flux
SW TOA de 10% pour certaines scènes. De plus, ces différents calculs ont montré une variation
importante de la longueur de décorrélation avec la résolution verticale, aussi bien la résolution
verticale des profils 1D considérés que la résolution verticale des profils générés par ERO. Cette
dépendance de Lα a des conséquences importantes, car cette longueur était jusqu’alors considérée
comme invariante avec la résolution verticale. Cette dépendance peut également expliquer en partie
les différentes longueurs de décorrélation trouvées dans la littérature, à savoir Lα ≈ 2 km obte-
nues à partir de données satellites de résolution Dz= 400 m et Lα ≈ 300 m obtenues à partir de
simulations hautes résolutions, dz= 25 m. Cette différence entre longueurs de décorrélations était
jusqu’alors attribuée à la nature des scènes étudiées (les scènes haute résolution présentant des
champs de cumulus d’extension verticale plus faible, cela pouvait expliquer en partie des longueurs
de décorrélation plus faible). Pour les champs et les résolutions utilisées, nous présentons une façon
de se défaire de la dépendance de la longueur de décorrélation, et montrons qu’utiliser une longueur
constante est possible si le recouvrement sous-maille et le recouvrement inter-maille sont traités de
manière cohérente. Des calculs similaires dans l’infrarouge montrent que les différentes hypothèses
de recouvrement et de variabilité verticale sous-maille de la fraction nuageuse ont des effets faibles
pour ce domaine fréquentiel. On retiendra surtout le biais de 0.5 W m−2 sur le flux LW TOA total,
pour l’hypothèse de recouvrement maximal, causé par une mauvaise estimation de la couverture
nuageuse totale.

Plusieurs perspectives s’ouvrent suite à ces résultats. En premier lieu il serait intéressant de
reproduire les même comparaisons pour d’autres scènes nuageuses, en particulier pour des scènes
présentant une plus grande extension verticale comme des scènes de nuages de convection profonde.
On pourrait ainsi différencier l’effet de la résolution verticale et du type de nuage étudié sur les
variations de la longueur de décorrélation. Il serait également intéressant de vérifier si les mêmes
résultats concernant le recouvrement exponentiel-aléatoire se transposent à des nuages de glace ou
à des nuages de phase mixte. Concernant les hypothèses de recouvrement utilisées dans les GCM,
certaines études montrent déjà l’intérêt du recouvrement exponentiel-aléatoire par rapport au re-
couvrement maximum-aléatoire (Oreopoulos et al., 2012; Jing et al., 2016; Hogan and Bozzo, 2018).
Néanmoins la dépendance de la longueur de décorrélation à la résolution réinterroge l’utilisation
de longueurs de décorrélation constantes dans les GCM, surtout quand celles-ci ne résolvent pas le
biais “too few too bright” (Konsta et al., 2022). Un travail sur l’adaptation du formalisme ERO aux
résolutions verticales variables des GCM paraîıt donc nécessaire pour essayer de réduire ce biais
dans les modèles globaux à l’aide de longueurs de décorrélations mieux adaptées.
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Enfin, la future mission EarthCare (Illingworth et al., 2015) aura un CPR (Cloud Profiling Ra-
dar, comme CloudSat) avec une résolution verticale de 100 m, qui permettra l’obtention de profil
nuageux globaux à des résolutions plus fines que les données disponibles actuellement. Cela per-
mettra de tester la dépendance de la longueur de décorrélation à la résolution avec des données
globales, en particulier avec la méthode proposée dans l’article, afin de comparer ces nouvelles va-
leurs avec celles de CloudSat avec une méthode cohérente. Certaines paramétrisations de longueurs
de décorrélations présentées au chapitre 2 pourront aussi être testées avec ces nouvelles données.
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4.1 Objectifs

Les développements présentés dans ce chapitre et le suivant s’inscrivent directement dans le
cadre du projet MCG-Rad. Le but de ce projet est de pouvoir calculer, par un calcul unique
de Monte Carlo, le flux LW global au sommet de l’atmosphère sur une période climatique, en
utilisant les données météorologiques issues d’un GCM (simulations climatiques, réanalyses). Nous
souhaitons également que ce calcul prenne en compte toute la complexité correspondante : utiliser
une approche raie-par-raie pour la spectroscopie et les propriétés optiques des gaz, mais également
représenter les champs nuageux le plus fidèlement possible pendant ce calcul. Nous avons conservé
l’hypothèse plan parallèle, donc l’approche ICA, la connaissance de la structure 3D des nuages à
l’échelle globale étant encore hors de portée. Suite au travail réalisé sur le recouvrement vertical
des nuages, présenté au chapitre 3, c’est cet aspect que nous prendrons en compte et que nous
croiserons avec la méthode de Monte Carlo. Le but étant de calculer un flux TOA à partir de profils
atmosphériques, il nous serait possible d’utiliser tel quel l’algorithme de génération de sous-colonnes
nuageuses développé dans l’article du chapitre 3. Nous pourrions ainsi générer un échantillon de
sous-colonnes nuageuses basées sur les profils atmosphériques étudiés, avant d’utiliser un algorithme
Monte Carlo pour calculer le flux TOA voulu. Cela reviendrait à faire ce qui a été fait tout au long
du chapitre 3. Ici nous voulons plutôt que la génération du recouvrement vertical des nuages se
fasse pendant le calcul par Monte Carlo : l’état nuageux d’un profil atmosphérique devra être
déterminé “à la volée” pendant l’échantillonnage des chemins par Monte Carlo. Ainsi à chaque
collision lors d’une réalisation, on devra déterminer l’état nuageux localement. Cette volonté de
fusion des algorithmes est basée sur plusieurs raisons : premièrement l’objectif étant de réaliser un
calcul unique, il est nécessaire que le calcul radiatif et l’échantillonnage du recouvrement nuageux
soit fusionné. Il est à noté que cette mise en commun permet un gain en terme d’utilisation de la
mémoire, car il n’est pas nécessaire de générer, pour chaque profil atmosphérique, une ou plusieurs
sous-colonnes d’états nuageux, les calculs étant faits sur la colonne atmosphérique elle-même. De
plus, intégrer l’échantillonnage nuageux à Monte Carlo permet également de l’intégrer au calcul de
l’erreur d’estimation de la luminance, ce qui n’était pas le cas dans le chapitre 3, où l’incertitude
était donné pour un échantillon nuageux particulier. Enfin, ce travail de mise en commun est avant
tout un travail formel qui permet d’initier un travail de plus longue haleine, avec pour objectif long
terme la prise en compte des effets radiatifs 3D des nuages par un algorithme de Monte Carlo.

La section suivante présente le fonctionnement de l’algorithme Monte Carlo utilisé dans le cadre
de ce projet, et nous présentons ensuite la façon dont est implémenté l’échantillonnage à la volée
du recouvrement vertical des nuages dans cet algorithme. Certains des tests de vérifications et de
validation de l’implémentation sont également présentés.

4.2 L’algorithme Monte Carlo utilisé : RadForce

L’algorithme utilisé pour toute la suite de ce manuscrit correspond au code RadForce (pour
Radiative Forcing), développé par Yaniss Nyffenegger-Pere et l’entreprise Meso-Star dans le cadre
du projet MCG-Rad. Il s’agit d’un algorithme Monte Carlo raie-par-raie calculant des luminances
dans l’infrarouge. Cet algorithme Monte Carlo est backward, c’est-à-dire que les chemins radiatifs
sont échantillonnés à partir de la position à laquelle on souhaite calculer la valeur de la luminance. Il
s’agit d’un algorithme travaillant sur des colonnes verticales 1D, prenant donc en entrée des profils
atmosphériques verticaux. Cet algorithme utilise la méthode des collisions nulles présentées dans
le chapitre 2. Les espèces gazeuses prises en compte sont H2O, CO2, CH4 et O3. Le code initial
fonctionnait en ciel clair, et mon travail a consisté à implémenter la prise en compte des nuages,
aussi bien leurs propriétés optiques que leur distribution verticale.
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4.2.1 Principe général : pseudo-algorithme

Nous présentons ici le fonctionnement de RadForce sous la forme d’un pseudo-algorithme. Son
équivalent sous forme de schéma est présenté par la figure 4.1. Le pseudo-algorithme présenté ici ne
distingue pas les différentes espèces présentes (gaz ou gouttelettes et cristaux nuageux) et suppose
un nombre arbitraire d’espèces émettrices et diffusantes. La façon dont ces espèces sont en fait
traitées de manières différenciées est exposée dans les sous-sections suivantes. On suppose que l’on
connâıt un majorant des coefficients d’absorption et de diffusion pour chaque espèce i, k̂a,i et k̂s,i.

On peut ainsi définir un majorant global du coefficient d’absorption, k̂a =
∑

i k̂a,i et un majorant

global du coefficient de diffusion, k̂s =
∑

i k̂s,i. On connâıt donc également un majorant global du

coefficient d’extinction : k̂ = k̂a + k̂s.

On souhaite estimer par Monte Carlo la luminance en la position x et dans la direction ω, pour
une longueur d’onde λ donnée. Dans la suite on néglige les indices porteurs de cette longueur d’onde
pour alléger les notations. Comme dans le chapitre 2, on définit un compteur Cm pour sommer les
contributions de chaque chemin à la luminance calculée, ainsi qu’un compteur quadratique Cq afin
de sommer les carrés de ces contributions et ainsi estimer la variance associée à l’estimation de la
luminance par Monte Carlo. Cet algorithme est backward, on va donc chercher la source du rayon-
nement arrivant en un point x et dans la direction ω, en cherchant qui a émis ce rayonnement, et
où. On procède à Nr réalisations telles que :

• À partir du point de départ x, on détermine le libre-parcours moyen, c’est-à-dire la distance
l de la prochaine collision dans la direction ω. La distance l est échantillonnée grâce à la
connaissance du coefficient d’extinction majorant total k̂. À partir de la distance échantillon-
née l, on connâıt maintenant une nouvelle position, x′ = x−lω, qui correspond à la position
d’une collision dont la nature reste à déterminer.

• Si la nouvelle position est au dessus de TOA, le chemin actuel est arrêté, avec un poids de
luminance associé égal à zéro. Si la nouvelle position est sous la surface du sol, le chemin
est arrêté, avec comme poids de luminance associé l’émission du corps noir à la température
de la surface, (voir figure 4.1, flèche en pointillés). Ce choix est fait car on considère que
l’émissivité du sol dans l’infrarouge est égale à 1, comme dans le modèle LMDZ. (Pour une
émissivité inférieure à 1, il faudrait échantillonner la possibilité d’une réflexion par la surface,
échantillonner l’angle de réflexion au sol, puis poursuivre le chemin à partir de cette direction
dans l’atmosphère à partir de z = 0.)

• Si aucune de ces deux conditions limites n’est vérifiée, la nouvelle position x′ = x−lω cor-
respond à une collision dans l’atmosphère. On échantillonne, à cette nouvelle position, l’état
nuageux local (voir sous-section sur le recouvrement nuageux à la volée). On détermine en-
suite pour cette collision s’il s’agit d’une émission ou d’une diffusion. La probabilité d’une
absorption est Pa = k̂a/k̂ et la probabilité d’une diffusion est Ps = 1−Pa = 1− k̂a/k̂ = k̂s/k̂.

• Pour une diffusion :

♢ On détermine l’espèce concernée par la collision : en effet le majorant de l’indice de
diffusion s’écrit k̂s =

∑
i k̂i, l’indice i correspondant aux différentes espèces. Différents

tests de Bernoulli successifs permettent donc d’échantillonner une espèces parmi celles
contribuant au majorant k̂s.

♢ Une fois l’espèce i échantillonnée, un nouveau test de Bernoulli permet de déterminer
si la diffusion est une diffusion réelle ou si elle correspond à une collision nulle - que
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nous appelons alors diffusion nulle. La probabilité d’une diffusion réelle est Ps,i,r =

ks,i/k̂s,i, et la probabilité d’une diffusion nulle est 1 − Ps,i,r = 1 − ks,i/k̂s,i. On voit que
c’est uniquement ici qu’intervient le calcul du coefficient de diffusion réel du milieu, et
seulement pour l’espèce responsable de la diffusion.

♢ S’il s’agit d’une diffusion nulle, on continue le chemin en retournant à l’étape d’échan-
tillonnage du libre parcours, en partant de la nouvelle position x′, en conservant la même
direction ω.

♢ S’il s’agit d’une diffusion réelle, on échantillonne la direction de diffusion ω′ correspon-
dant à l’espèce responsable de la diffusion. On continue ensuite le chemin en retournant
à l’étape d’échantillonnage du libre parcours, en partant de la nouvelle position x′ avec
la nouvelle direction ω′.

• Pour une émission :

♢ De la même manière que pour la diffusion, on détermine l’espèce i responsable de l’émis-
sion, parmi celle contribuant au majorant k̂a.

♢ Une fois l’espèce i déterminée, un test de Bernoulli permet de déterminer si la collision est
réelle ou si elle correspond à une collision nulle. La probabilité d’avoir une émission réelle
par l’espèce i est Pa,i,r = ka,i/k̂a,i, et la probabilité d’une collision nulle est 1 − Pa,i,r =

1 − ka,i/k̂a,i. Comme pour le cas d’une diffusion, c’est uniquement ici qu’est calculé le
coefficient d’absorption local, et seulement pour l’espèce responsable de l’émission.

♢ S’il s’agit d’une collision nulle, on continue le chemin en retournant à l’étape d’échan-
tillonnage du libre parcours, en partant de la nouvelle position x′, en conservant la même
direction ω.

♢ S’il s’agit d’une vraie émission, le chemin s’arrête ici. On ajoute au compteur de la lumi-
nance la luminance d’équilibre à la température locale, pour la longueur d’onde λ. On
ajoute le carré de cette valeur au compteur des poids quadratiques.

Dans la pratique, les coefficient majorants k̂a,i et k̂s,i pour l’absorption et la diffusion de chaque
espèce sont pré-calculés pour chaque niveau du profil atmosphérique. Les coefficients réels ne sont
eux calculés qu’au moment de déterminer si une diffusion ou une émission est réelle ou nulle.
Pour les coefficients gazeux, voir la sous-section suivante sur l’échantillonnage des transitions et le
calcul des coefficients majorants. Pour les données nuageuses, il faut, quand il y a collision, d’abord
déterminer l’état nuageux local (voir recouvrement nuageux à la volée). Si cet état correspond à du
ciel clair, les coefficients d’absorption et de diffusion correspondant au nuage seront nuls. Si l’état
est nuageux, on calcule les coefficients correspondant à la quantité d’eau nuageuse locale (voir la
sous-section sur les propriétés optiques des nuages).
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Figure 4.1 – Pseudo algorithme de Monte Carlo pour une réalisation du code RadForce.
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4.2.2 Propriétés optiques des gaz : échantillonnage des transitions

En premier lieu, distinguons la diffusion et l’émission. La diffusion par les gaz peut être prise
en compte par RadForce, avec le modèle de diffusion de Rayleigh. Les coefficients de diffusion pour
les gaz (réels et majorants) sont donc quasi-nuls et seuls les nuages contribuent significativement
à la diffusion. La suite de cette section présente donc uniquement la façon dont sont calculés les
coefficients d’absorption pour les gaz, réels ou majorants.

Une difficulté importante du projet MCG-Rad est de conserver une approche raie-par-raie lors
du calcul de flux par Monte-Carlo. Les propriétés d’absorption des gaz sont donc prises en compte
de deux manières dans RadForce.

Le modèle d’échantillonnage par Monte Carlo des transitions, permettant la prise en compte
des profils de raies pour le calcul de coefficients d’absorption d’espèces gazeuses, est au cœur de la
thèse de Yaniss Nyffenegger-Pere, et représente la plus grande spécificité de l’algorithme RadForce.
Son principe est donc succinctement exposé ici, mais une description complète de la méthode, ainsi
que de sa mise en œuvre, peut être trouvée dans le manuscrit de thèse de Yaniss Nyffenegger-Pere
(Nyffenegger-Pere, 2023). Cette méthode a pour but de prendre en compte un nombre très important
de raies spectrales pour chaque espèce gazeuse, tout en se libérant de la complexité calculatoire des
méthodes raie-par-raie. Comme présentées au premier chapitre, les méthodes raie-par-raie calculent
le coefficient d’absorption d’une espèce à une longueur d’onde λ comme la somme des contributions
de chaque raie à cette longueur d’onde. Le nombre de raies peut être très élevé (plusieurs milliers
pour une longueur d’onde donnée, en ne prenant en compte que les raies les plus proches, c’est-
à-dire non tronquées), et le calcul des profils de raie ajoute une complexité supplémentaire à ce
calcul. Ces sommes sont réalisées en pré-calcul, mais sont néanmoins coûteuses, et les tables ainsi
créées sont volumineuses et nécessitent des appels mémoires également coûteux. Pour remédier à
cela, la méthode d’échantillonnage des transitions vise à calculer le coefficient d’absorption ka,λ par
Monte Carlo. Pour cela il faut définir une variable aléatoire WSpec dont l’espérance est égale à ka,λ.
On écrit donc la somme des contributions telle que :

ka,λ =

Nt∑
i=1

ha,λ,i =

Nt∑
i=1

Pi
ha,λ,i
Pi

(4.1)

où Nt est le nombre de raies pris en compte, ha,λ,i la contribution de chaque raie au coefficient
d’absorption, et Pi le jeu de probabilités qu’on cherche à définir pour définir la variable aléatoire
WSpec.

D’un autre coté, la méthode des collisions nulles nécessite de connâıtre un majorant du coefficient
d’absorption, k̂a,λ. Ce majorant peut être défini tel que :

k̂a,λ =

Nt∑
i=1

ĥa,λ,i (4.2)

où les nombres ĥa,λ,i sont des majorants des contributions de chaque raie, ha,λ,i.

Le choix du jeu de probabilité Pi = ĥa,λ,i/k̂a,λ vérifie bien
∑

i Pi = 1, et on peut écrire :

ka,λ =

Nt∑
i=1

Pi

(
k̂a,λ × ha,λ,i

ĥa,λ,i

)
(4.3)

Ainsi le poids Monte Carlo associé à chaque transition est wspec,i = k̂a,λ
ha,λ,i

ĥa,λ,i
et l’espérance de

la variable aléatoire WSpec est bien E(WSpec) = ka,λ.
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Enfin, pour déterminer si une collision est une vraie absorption ou une collision nulle, on réalise
un test de Bernoulli avec la probabilité d’absorption suivante :

Pa,λ,i =
wspec,i

k̂a,λ,i
(4.4)

Ainsi, à partir du jeu de probabilité Pi on a construit un algorithme de Monte Carlo permet-
tant l’échantillonnage des transitions, qui permet, pour chaque collision-absorption, de déterminer
si celle-ci est une vraie absorption ou une collision nulle, en échantillonnant une transition pour
l’espèce considérée. La méthode de calcul des majorants k̂a et ĥa, nécessaires au calcul des pro-
babilités Pi, n’est pas détaillée ici, et le lecteur intéressé pourra retrouver le développement de
cette méthode dans la thèse de Yaniss Nyffenegger-Pere. Mentionnons simplement que cette mé-
thode, qui a donc pour but d’estimer une majoration des profils de raie pour différentes espèces,
fréquences et conditions thermodynamiques, repose sur la combinaison d’une majoration de chaque
profil de raie par une fonction linéaire par morçeaux judicieusement choisie, et du partitionnement
fréquentiel des différentes raies grâce à un arbre hiérarchique. Cette méthode, utilisée lors d’un
pré-calcul, permet la construction de ces arbres, et donc ensuite d’un échantillonnage rapide des
transitions lors de l’algorithme de Monte-Carlo radiatif. Une propriété cruciale de cette méthode
d’échantillonnage des transitions est l’invariance du temps de calcul avec le nombre de transitions
considérées. Cette propriété est équivalente à l’invariance du temps de calcul avec la dimension spa-
tiale du domaine étudié, par l’algorithme de Villefranque et al. (2019). Si un domaine spectrale plus
important est utilisé, le pré-calcul des arbres hiérarchiques prendra plus de temps et demandera
une utilisation mémoire également plus importante, mais ne modifiera pas le temps de calcul de
l’algorithme Monte Carlo radiatif lui même. Les données spectrales utilisées lors de la construction
des arbres proviennent des bases de données spectrales GEISA (Jacquinet-Husson et al., 2016) et
HITRAN (Gordon et al., 2017).

Pour les espèces pour lesquelles l’approche raie-par-raie n’est pas envisageable, car les raies sont
trop complexes ou trop nombreuses, les coefficients d’absorption sont tabulés sous formes de sections
efficaces. Ainsi, pour avoir accès au coefficient d’absorption lui-même, il n’y a qu’a multiplier la
section efficace par la densité locale de l’espèce au lieu de la collision considérée. Cette approche est
pour le moment utilisée uniquement pour traiter le continuum de la vapeur d’eau, mais pourrait
aussi être utilisée pour d’autres espèces (CO2, N2), pour lesquelles l’approche raie-par-raie n’est
pas possible, jugée trop coûteuse, ou afin d’améliorer la prise en compte des propriétés radiatives
de ces espèces.

4.2.3 Propriétés optiques des nuages

La méthode d’échantillonnage des transitions est avant tout une nouvelle façon de calculer les
coefficients d’absorption - réels et majorants - des espèces gazeuses (hors continuum de la vapeur
d’eau). Pour les propriétés radiatives des nuages, on suppose qu’elles sont connues et qu’elles peuvent
être fournies par une fonction. Actuellement, celles-ci sont calculées à partir de coefficients tabulés,
eux-mêmes étant issus d’un modèle de Mie, pour des raisons de simplicité. Cependant d’autres types
de modèles peuvent être utilisés. Ces propriétés sont calculées par l’algorithme à chaque fois qu’une
collision nécessite de connâıtre la valeur des coefficients d’absorption ka,λ ou de diffusion ks,λ pour
une collision avec une espèces nuageuse. Il faut également à chaque collision nuageuse, calculer la
masse d’eau liquide et de cristaux solides présentes. Pour une collision nuageuse de diffusion par
exemple, il faut déterminer si la diffusion est réelle ou si elle correspond à une collision nulle. Le
majorant du coefficient de diffusion du nuage est alors déjà connu : k̂s,λ,cloud, et le coefficient de
diffusion réel du nuage s’écrit :

ks,λ,cloud = ks,λ,lqd + ks,λ,ice (4.5)
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où les deux termes correspondent aux contributions des gouttelettes et des cristaux, dans les
conditions thermodynamiques locales de la collision. Un test de Bernoulli utilisant la probabilité
de diffusion Ps = ks,λ,cloud/k̂s,λ,cloud permet ensuite de déterminer si la diffusion est réelle ou nulle.
Le cas d’absorption nuageuse est traitée de manière similaire, avec les coefficients d’absorption des
gouttelettes et des cristaux.

Pour les diffusions réelles par les nuages, il est nécessaire d’échantillonner la direction de dif-
fusion. Cet échantillonnage se fait grâce au facteur d’asymétrie g de la fonction de phase associée.
Ces facteurs d’asymétrie sont également tabulés dans les tables de Mie.

Le calcul de ces propriétés a lieu quand une collision nuageuse (absorption ou diffusion) corres-
pond à un point caractérisé comme nuageux. Il faut donc déterminer à chaque collision nuageuse (
considérée comme telle par des tests de Bernoulli impliquant uniquement les majorants des coeffi-
cients de diffusion et d’absorption), si la position correspondante est effectivement nuageuse, ou si
elle est ciel clair. La section suivante présente la façon dont l’état nuageux est calculé.

4.3 Implémentation de l’échantillonnage à la volée du recouvrement nua-

geux

4.3.1 Principe et mise en place

Afin de prendre en compte le recouvrement vertical des nuages lors de la résolution de l’ETR
par RadForce, nous voulons ne pas avoir à générer d’échantillons de profils complets d’états nua-
geux, comme cela est fait dans le chapitre 3. Nous voulons que la détermination des états nuageux
soit faite pendant la réalisation du chemin radiatif. Au début de chaque réalisation de RadForce,
le profil d’états nuageux S⃗ = (Sk)k=1...N ∈ {−1, 0, 1}N , où N est le nombre de couches atmo-
sphériques du profil vertical atmosphérique donné en entrée en RadForce, est inconnu, et doit être
déterminé à la volée lors de la réalisation. La valeur s = 0 correspond au ciel clair, la valeur s = 1
à un état nuageux, et la valeur s = −1 correspond à un état inconnu. On associe dès le début la
valeur 0 aux indices pour lesquels la fraction nuageuse est nulle dans le profil atmosphèrique, car
ils seront ciel clair quelle que soit l’hypothèse de recouvrement. Tous les autres états sont initialisés
comme inconnus, avec la valeur −1. Nous allons maintenant appliquer le formalisme correspondant
au recouvrement ERO présenté dans le chapitre 3, afin de déterminer à chaque fois que cela sera
nécessaire, l’état nuageux d’un point. Pour cela nous fixons les contraintes suivantes :

— L’état nuageux d’une sous-colonne est indépendant de celui des autres sous-colonnes.

— Dans chaque sous-colonne, et pour chaque couche traversée, l’état nuageux doit être déterminé.

— Dans chaque sous-colonne et chaque niveau, un état nuageux ne peut être déterminé qu’une
seule fois, sa valeur est ensuite fixée. Si une réalisation passe plusieurs fois par la même couche
atmosphérique, l’état nuageux de cette couche est fixé une seule fois, lors du premier passage.

— Nous utilisons un recouvrement ERO à l’intérieur de blocs nuageux contigus, c’est-à-dire de
blocs constitués de couches nuageuses successives avec Cv > 0.

— Le recouvrement entre bloc nuageux distincts (séparés par du ciel clair) est aléatoire.
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— Une longueur de décorrélation Lα est fixée, et constante pour toutes les réalisations.

— La méthode doit être utilisable quel que soit le profil de fraction nuageuse utilisé, qu’il corres-
ponde à une fraction volumique Cv ou surfacique Ca. (Nous utiliserons par la suite la notation
générique Ck pour la fraction nuageuse du niveau k).

— Si on considère l’ensemble des sous-colonnes, pour chaque niveau k, la probabilité de générer
un état nuageux (sk = 1) doit être égale à la fraction nuageuse connue pour cette couche.

Comme expliqué dans le pseudo-algorithme de RadForce, l’état nuageux d’un point est déter-
miné lorsqu’une collision a lieu dans le milieu, au point correspondant à cette collision. Pour chaque
réalisation de RadForce, nous considérons une nouvelle sous-colonne, le chemin correspondant com-
mençant donc en haut de la colonne pour un calcul de flux TOA, avec une direction initiale vers le
bas. À chaque fois, nous utilisons la méthode suivante pour déterminer l’état nuageux de la couche
traversée, méthode dont un schéma est présenté par la figure 4.2 :

• Si l’état nuageux Sk de la couche k pour cette sous-colonne a déjà été estimé, on reprend la
valeur en question.

• Si ce n’est pas le cas et que la couche k appartient à un bloc nuageux qui n’a jamais été
testé, on détermine si l’état est nuageux par un test de Bernoulli de paramètre P = Ck. Cela
correspond à utiliser un recouvrement aléatoire, et supprime donc toute corrélation verticale
avec les autres couches atmosphériques appartenant à des blocs nuageux distincts.

• Si la couche testée k appartient à un bloc dont au moins une autre couche a déjà été testée,
on cherche la couche de ce bloc dont l’état nuageux est connu la plus proche, notée k′. Quand
on réalise un calcul de flux TOA, la couche la plus proche déjà testée est donc la couche
immédiatement supérieure (dans la version actuelle de RadForce il n’existe pas de “saut de
couche” et toutes les couches sont testées, mais on pourrait imaginer dans une version ulté-
rieure la possibilité de calculer le recouvrement entre couches nuageuses d’un même bloc, mais
non contiguës). Le paramètre ERO correspondant au recouvrement entre ces deux couches
est défini par α = exp(−|zk − zk′ |/Lα), où |zk − zk′ | est la distance entre les deux couches.
Les probabilités de transitions permettant de déterminer si la couche k est nuageuse sont
celles données par le formalisme développé dans le chapitre 3. Si la couche k′ est nuageuse
(sk′ = 1), la probabilité d’échantillonner la couche k comme nuageuse est donnée par (Eq. 7
de l’article) :

P (Sk = 1|Sk′ = 1) = α× min(Ck, Ck′)

Ck′
+ (1 − α)Ck (4.6)

Si la couche k′ est ciel clair (sk′ = 0), la probabilité d’échantillonner la couche k comme
nuageuse est donnée par (Eqs 8 et 2 de l’article) :

P (Sk = 1|Sk′ = 0) = 1 − α× 1 −max(Ck, Ck′)

1 − Ck′
− (1 − α)(1 − Ck′) (4.7)

On peut noter que si le profil atmosphérique utilisé a une résolution verticale Dz constante,
et qu’au moins une collision a lieu dans chaque couche, cette méthode est strictement équivalente
(pour chaque bloc) à celle utilisée dans le chapitre 3 pour générer des échantillons de sous-colonnes.
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Figure 4.2 – Échantillonnage à la volée du recouvrement vertical, utilisant l’hypothèse ERO.
La colonne de gauche correspond au profil de fraction nuageuse, le blanc étant du ciel clair, et
les teintes de bleu correspondent au contenu en eau condensée de chaque niveau. La colonne de
droite correspond au milieu virtuel dans lequel sont représentées les collisions, et pour lesquelles on
cherche à déterminer l’état nuageux. Quand un chemin visite pour la première fois un bloc nuageux
(croix rouges), l’état nuageux local est déterminé sans recouvrement (c’est-à-dire un recouvrement
aléatoire), et est échantillonné par un test de Bernoulli de paramètre P = Cv. Si la collision a
lieu dans une couche appartenant à un bloc nuageux déjà visité (croix vertes), l’état nuageux est
déterminé par recouvrement ERO entre la couche actuelle et la couche appartenant au même bloc
ayant un état nuageux déjà déterminé la plus proche. La distance entre les deux couches étant Dz,
le paramètre de recouvrement ERO sera α = exp(−Dz/Lα).

4.3.2 Hétérogénéité sous-maille de la fraction nuageuse

Les profils atmosphériques utilisés pour réaliser des calculs avec RadForce et présentés chapitre
5 étant issus de simulations climatiques réalisées par le GCM LMDZ, les grandeurs nuageuses
correspondent à ce modèle. Il s’agit, pour chaque couche atmosphérique k, de la fraction nuageuse
volumique Cv,k, du contenu en eau liquide clwk et du contenu en eau solide clik. Le recouvrement
vertical peut donc être fait de deux manières, comme cela a été fait dans l’article du chapitre 3 : si
la fraction nuageuse utilisée est Cv telle que donné par LMDZ, aucune hétérogénéité verticale sous-
maille n’est prise en compte (voir courbes vertes de la figure 7 de l’article, au chapitre 3). L’autre
option est de prendre en compte l’hétérogénéité verticale sous-maille de la fraction nuageuse, et
de calculer la fraction surfacique Ca,sg calculée pour prendre en compte l’échelle sous-maille. Cette
fraction est calculée par l’équation (17) de l’article :

Ca,sg,k = 1 − (1 − Cv,k)(αsg + (1 − αsg)(1 − Cv,k))n−1 (4.8)

où αsg est le paramètre ERO sous-maille utilisé, et n = Dz/dz où dz correspond à la résolution
verticale de l’échelle sous-maille de référence pour représenter la fraction surfacique sous-maille
Ca,sg,k. Comme nous l’avons vu dans la figure 7 de l’article (chapitre 3), αsg correspond à la
longueur de décorrélation Lα,sg ≈ 300m≈ Lα quand la résolution de référence choisie est dz=25 m.
Nous choisirons donc cette résolution de référence en utilisant l’équation (4.8) avec n = Dz/25, où
Dz est la résolution grossière du profil atmosphérique étudié.
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4.3.3 Contenus en eau liquide et solide

Après avoir déterminé l’état nuageux d’une couche du profil atmosphérique correspondant à la
réalisation courante, il faut lui associer un contenu en eau, liquide ou solide. Cela peut être fait
sans considérer d’hétérogénéité horizontale du contenu en eau, en utilisant directement la valeur
moyenne donnée par la colonne atmosphérique, clwk ou clik. Si la distribution statistique de l’eau
est connue, une valeur échantillonnée sur cette distribution peut être associée à chaque couche dont
l’état est nuageux, Sk = 1.

4.4 Vérifications des flux calculés

Dans cette section sont présentées certaines des étapes de validations et de vérifications ayant été
réalisées afin de s’assurer du bon fonctionnement de l’algorithme RadForce, notamment concernant
le transfert radiatif en milieux nuageux, et l’échantillonnage à la volée du recouvrement nuageux.

4.4.1 Vérifications des calculs ciel clair

Des comparaisons entre RadForce et d’autres codes ont été réalisées avant ce travail pour vali-
der les calculs dans des configurations ciel clair. Le code utilisé pour ces comparaisons est le code
déterministe HR PPart (https://www.meso-star.com/projects/art/hr_ppart.html). Ces véri-
fications ont été faites sur des profils types MLS (Mid Latitude Summer, Ellingson et al. (1991)),
avec et sans continuum de vapeur d’eau. Dans ces vérifications le sol peut être un corps noir ou avoir
une émissivité et une BRDF (Bidirectional Reflectance Distribution Function, distribution caracté-
risant les propriétés de réflexion d’une surface), et le flux TOA calculé peut être monodirectionnel
(calcul purement vertical) ou intégrer toutes les directions sortantes au sommet de l’atmosphère.

4.4.2 Vérifications du rayonnement nuageux

Nous allons maintenant nous assurer que les calculs nuageux mis en place dans l’algorithme
RadForce donnent des résultats corrects, en particulier lorsque l’on utilise l’échantillonnage à la
volée du recouvrement nuageux. Dans un premier temps, on présentera les validations de calculs
de transmitivités nuageuses théoriques, dans des configurations simplifiées. Dans un second temps
on comparera des calculs de flux à ceux calculés par un autre algorithme de transfert radiatif, en
se plaçant dans des configurations identiques pour les deux algorithmes.

Loi de Beer-Lambert

Comme première étape, on cherche à valider la loi de Beer-Lambert, à savoir qu’étant donné un
milieu unidimensionnel semi-infini, d’axe z, avec z > 0, et caractérisé par un coefficient d’absorption
ka, un flux I0 émis par la surface (z=0) se propageant vers les z croissants est atténué de telle sorte
que :

∀ z > 0, I(z) = I0 × exp(−ka ∗ z) (4.9)

Afin de valider cette loi, on se place dans la configuration suivante avec RadForce :

— Aucun gaz n’est considéré

— On considère un nuage homogène verticalement et horizontalement (un pavé), de coefficient
d’absorption homogène ka, et de température nulle. Les diffusions liées au nuage sont négligées
via ks = 0. Ainsi le nuage n’émet et ne diffuse pas mais absorbe uniquement le flux provenant
du sol

https://www.meso-star.com/projects/art/hr_ppart.html
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— Le calcul est monochromatique

Ainsi en calculant le flux montant au sommet de l’atmosphère on calcule directement la trans-
mission par le nuage du flux émis par le sol. Pour un nuage pavé complètement couvrant (Cv = 1),
le résultat est directement donné par Beer-Lambert. Pour un nuage pavé de coefficient d’absorption
ka, d’épaisseur Dz et de couverture inférieure, avec Cv < 1, la transmitivité est donnée par :

T = (1 − Cv) + Cv × exp(−ka ∗Dz) (4.10)

Comme illustré par la figure 4.3, les calculs vérifient bien les valeurs théoriques.

Figure 4.3 – Transmitivité d’un profil nuageux en fonction du coefficient d’absorption ka du
nuage. Le panneau de gauche correspond à un nuage composé d’un seul pavé de fraction Cv = 1 et
d’épaisseur 1000 m. Le panneau de droite correspond à un nuage composé d’un seul pavé de fraction
Cv = 0.1 (avec recouvrement maximal donc). Des valeurs calculées par Monte Carlo (points bleus,
avec l’incertitude associée) sont comparées aux valeurs de transmitivité données par l’équation
(gauche) ou (droite). Pour chaque valeur calculée par RadForce, 106 réalisations ont été faites.

Loi de Beer-Lambert généralisée à l’ERO

Du fait de l’hypothèse ICA, il est également possible de calculer la transmitivité exacte d’un
profil vertical nuageux (Cv)i∈[1,N ] de résolution Dz se recouvrant selon un modèle exponentiel-

aléatoire de paramètre α ∈ [0, 1]. Pour un tel profil il existe en effet 2N configurations de sous-
colonnes. Ces sous-colonnes, comme définies dans le chapitre 3, correspondent à des vecteurs d’états
nuageux dans {0, 1}N . Soit S⃗ = (s1, ..., sN ) ∈ {0, 1}N une des ces configurations. On supposera
un contenu en eau liquide homogène et constant sur la verticale, correspondant à un coefficient
d’absorption ka. La transmitivité de la sous-colonne correspondant à S⃗ s’écrit :

TS⃗ =

N∏
i=1

(
exp(−ka ∗Dz) ∗ si + (1 − si) ∗ 1

)

=
N∏
i=1

(
exp(−ka ∗Dz) ∗ si

)

= exp

(
− ka ∗Dz ∗ (

N∑
i=1

si)

) (4.11)

en effet, une couche nuageuse a la transmitivité exp(−ka ∗Dz), et une couche ciel clair (si = 0) une

transmitivité de 1, et

(
Dz ∗∑N

i=1 si

)
correspond à la hauteur nuageuse de S⃗.
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De plus nous sommes capables de calculer la probabilité de générer la configuration de la sous-
colonnes S⃗, via les équations (1,2,7,8) de l’article du Chapitre 3 :

P (S⃗) =
N∏
i=1

P (Si =i |Si−1 = si−1) (4.12)

avec s0 = 0.

On trouve finalement la transmitivité totale de la scène correspondant au profil (Cv)i∈[1,N ], de
résolution Dz et se recouvrant verticalement avec un paramètre de recouvrement α ∈ [0, 1] est :

Ttot =
2N∑
S⃗=1

P (S⃗) × TS⃗ (4.13)

La figure 4.4 montre que l’échantillonnage des états nuageux à la volée calculé par RadForce
permet bien de retrouver cette transmitivité théorique. Toujours dans la configuration utilisée pour
valider la loi de Beer-Lamber ci-dessus, on calcule Ttot en faisant varier le coefficient d’absorption
ka (courbe de gauche) et la longueur de décorrélation Lα donnée par α = exp(−Dz/Lα) (courbe de
droite). À nouveau les valeurs théoriques sont contenues dans l’intervalle de confiance estimé par
RadForce.

Figure 4.4 – Transmitivité d’un profil nuageux vertical avec recouvrement exponentiel-aléatoire.
Des valeurs calculées par Monte Carlo (points bleus, avec l’incertitude associée) sont comparées
aux valeurs de la transmitivité théorique données par l’équation (4.13). Le profil nuageux utilisé
correspond à la dixième heure de simulation du LES ARM à la résolution Dz=100 m, et 106

réalisations Monte Carlo ont été faites pour chaque valeurs calculées par RadForce. Pour la courbe
de gauche, la longueur de décorrélation utilisée est Lα=216 m, pour la courbe de droite le coefficient
d’absorption utilisé est ka=0.005 m−1.
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Validation du recouvrement à la volée

Finalement, deux dernières validations sont réalisées pour valider le recouvrement à la volée :

• On vérifie que les couvertures nuageuses produites par cet échantillonnage à la volée du re-
couvrement correspondent aux valeurs attendues. Ainsi, pour un profil de fraction nuageuse
donné et un paramètre de recouvrement α donné, on vérifie que la relation donnant la couver-
ture nuageuse générée est respectée. On valide cette relation sur des nuages “pavés”, ayant un
profil Cv = constante, mais aussi sur les profils issues des LES de ARM. Enfin cette relation
est aussi validée pour des profils comprenant plusieurs blocs nuageux séparés par du ciel clair,
chaque bloc étant un pavé de fraction constante.

• Comme annoncé au début de ce chapitre, les calculs radiatifs par Monte Carlo incluant l’échan-
tillonnage du recouvrement à la volée doivent aboutir à des résultats strictement identiques
à ceux produits en calculant les mêmes grandeurs sur des échantillons nuageux générés avec
ERO en pré-calcul. Nous vérifions donc cela en générant, à partir d’un profil atmosphérique,
des échantillons de sous-colonnes nuageuses, comme cela est fait dans le chapitre 3, pour un
paramètre donné α. Nous calculons ensuite le flux LW émis à TOA pour cet échantillon et
avec RadForce. Lors de ce calcul, chaque sous-colonne est vue comme un profil atmosphérique
dont les fractions nuageuses sont 0 ou 1, et le recouvrement vertical de ces fractions n’est donc
pas pris en compte. Le second calcul consiste à calculer la même valeur radiative pour le profil
atmosphérique de départ, avec recouvrement à la volée pour la longueur de décorrélation Lα

définie par Lα = −Dz/log(α), où Dz est la résolution verticale du profil atmosphérique. En
vérifiant que ces deux calculs donnent le même résultat, on valide ainsi qu’incorporer l’échan-
tillonnage du recouvrement vertical des nuages dans l’algorithme Monte Carlo ne change rien
par rapport au fait de générer ce recouvrement en pré-calcul.

Nuages de glaces

Différents calculs de vérifications avaient par ailleurs été réalisés avec un nuage de glace, afin
de valider la bonne prise en compte des propriétés radiatives des cristaux de glace. La configura-
tion utilisait un cirrus entre 10 et 12 km, avec un coefficient d’asymétrie de g=0.8 utilisé avec la
fonction de phase d’Henyey-Greenstein. L’algorithme de référence utilisé était le code Karine 3 (
K-distribution Atmospheric Radiation & Infrared Net Exchanges, https://www.meso-star.com/
projects/art/karine.html ).

4.4.3 Calculs complets

Enfin, pour finir ces calculs de vérification, nous présentons une comparaison de calculs de
flux LW montant à TOA pour les profils nuageux du cas ARM utilisé précédemment. Nous utili-
sons l’algorithme htrdr (Villefranque et al., 2019) comme référence et calculons le flux LW (λ ∈
[4µm, 99.9µm]) montant à TOA, calculés avec l’hypothèse ICA, et sur des profils sans gaz, unique-
ment nuageux. La figure 4.5 montre ces résultats, pour les nuages des profils ARM et pour leur
version “slab”, où toutes les couches nuageuses sont considérées comme couvrantes, avec Cv=1.
Pour le cas avec les véritables nuages des profils ARM, l’hypothèse ERO est utilisée avec la même
longueur de décorrélation dans les deux cas, les profils étant de résolution verticale Dz=100m.
Pour RadForce le recouvrement est réalisé à la volée, comme présenté ci-dessus, et pour htrdr des
échantillons nuageux sont générés avec ERO avant le calcul radiatif, comme cela est fait dans le
chapitre 3. Pour chaque profil, la longueur de décorrélation utilisée correspond à celle calculée pour
reproduire la couverture nuageuse de la simulation LES d’origine. La différence entre les résultats

https://www.meso-star.com/projects/art/karine.html
https://www.meso-star.com/projects/art/karine.html
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donnés par les deux algorithmes est faible (environ 1 W m−2 dans le cas slab, et moins dans le
cas ERO). Les deux codes utilisent les même tables de Mie pour les coefficients d’absorption et de
diffusion des nuages, mais la fonction de phase n’est pas gérée de la même façon : htrdr utilise la
fonction de phase donnée par la théorie de Mie, quand RadForce utilise son facteur d’asymétrie avec
la fonction d’Henyey-Greenstein. Dans ce cas de calculs purement nuageux, il s’agit d’une différence
relativement importante entre les deux algorithmes. D’autres différences techniques (interpolation
des profils de température et pression notamment) peuvent également jouer dans la différence de
résultats entre les deux codes. Néanmoins au vu des différentes vérifications et validations réalisées
(calculs ciel clair, transmitivité nuageuse, recouvrement à la volée) nous considérons à présent l’al-
gorithme RadForce comme digne de confiance pour les résultats présentés. Des test plus approfondis
restent à faire pour une validation complète, et seront réalisés ultérieurement.

Figure 4.5 – Comparaison de flux LW montant à TOA calculés par RadForce (en rouge) et htrdr
(en bleu). Dans un cas les nuages sont ceux du profils ARM (en traits pleins), et dans l’autre (“slab”,
en pointillés), les profils de ARM sont totalement couvrant, avec Cv=1 pour toutes les couches
nuageuses. Aucun gaz n’est considéré et la bande spectrale de calcul est λ ∈ [4µm, 99.9µm]. La
résolution verticales des profils nuageux est Dz=100m.
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4.5 Conclusion

Nous avons développé dans ce chapitre la méthode de recouvrement à la volée, consistant à
générer l’état nuageux pendant l’échantillonnage de chemins radiatifs par Monte Carlo. Cette mé-
thode a été implémentée dans le code RadForce, permettant le calcul de flux LW pour des profils
atmosphériques. Ce code permettait déjà la prise en compte d’un modèle raie-par-raie pour l’ab-
sorption des gaz, grâce à la méthode d’échantillonnage des transitions. Nous y avons rajouté le
recouvrement vertical des nuages à la volée, en présentant certaines validations et comparaisons
avec le code htrdr pour le calcul de flux TOA. Cette implémentation ouvre la porte à d’autres qui
suivront. Pour le spectre solaire, les effets radiatifs de la bonne prise en compte du recouvrement
vertical des nuages et de la représentation correcte de la couverture nuageuse ont un impact su-
périeur, et le développement du recouvrement à la volée présenté dans ce chapitre est directement
applicable pour le solaire. Un travail est déjà en cours pour améliorer la prise en compte des nuages
dans RadForce (hétérogénéité horizontale, corrélation de rang pour le contenu en eau liquide, prise
en compte de la fonction de phase de Mie). Si l’implémentation actuelle du recouvrement à la volée
n’apporte, d’un point de vue algorithmique, qu’un gain en utilisation de la mémoire par rapport au
fait de générer les sous-colonnes avec ERO en pré-calcul, cette implémentation représente surtout
un premier développement formel de l’imbrication d’un algorithme radiatif Monte Carlo et de la
génération statistique de sous-colonne d’états nuageux avec une hypothèse de recouvrement verti-
cal. Ce premier développement formel pourra par la suite être complexifié, avec pour objectif final
de s’affranchir de l’hypothèse ICA pour prendre en compte par exemple des distributions de tailles
horizontales de nuages, et ainsi avancer vers une représentation des effets radiatifs 3D des nuages
par Monte Carlo.

Dans le chapitre suivant nous présentons des résultats obtenus avec RadForce, notamment des
calculs de forçages radiatifs sur un ensemble global de profils tirés de simulations GCM. Nous
présentons également de nouveaux diagnostiques d’analyses de transfert radiatif rendus possibles
par RadForce.
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5.1 Objectifs

Après avoir présenté dans le chapitre précédent le fonctionnement de l’algorithme RadForce et
y avoir intégré l’échantillonnage à la volée du recouvrement vertical des nuages, nous l’utilisons
dans ce chapitre pour des calculs de flux infrarouges, en surface et au sommet de l’atmosphère,
pour différentes configurations. Tous les calculs présentés ont été réalisés pour l’intervalle spectral
[100,2500 cm−1]. Nous présentons d’abord certaines des possibilités offertes par RadForce en termes
d’analyse des flux calculés. Nous utilisons ces nouveaux outils d’abord pour des calculs ciel clair
sur des profils atmosphériques typiques, représentatifs de différents archétypes de l’atmosphère ter-
restre. Nous calculons également le forçage radiatif lié à une augmentation du CO2 et de la vapeur
d’eau sur ces profils ciel clair.

Dans un second temps, nous utilisons RadForce pour des calculs de flux infrarouges sur un
échantillon atmosphérique global tiré d’une simulation du GCM LMDZ sur une période de 10 ans.
Ce calcul, qui représente l’objectif final du projet MCGRad, nous permet d’obtenir la contribution
au flux infrarouge au sommet de l’atmosphère des nuages, de la surface, et des différentes espèces
gazeuses représentées. Nous calculons également le forçage radiatif global d’un doublement du CO2

dans l’infrarouge sur cette période climatique.

Des ajouts et modifications restent à faire dans le code, notamment l’ajout du continuum de
vapeur d’eau et la prise en compte de données de Mie plus complètes que celles utilisées pour le
moment pour les cristaux d’eau solide. Les résultats présentés ne sont donc pas définitifs, mais
permettent déjà d’entrevoir les possibilités offertes par ce nouvel algorithme.

5.2 De nouveaux diagnostiques

Comme cela a été expliqué dans le chapitre précédent, l’approche raie-par-raie pour les propriétés
radiatives des gaz, ainsi que la gestion séparée des propriétés radiatives des nuages, nous permet
de distinguer la contribution de chaque source émettrice dans le flux calculé. Dans la pratique
nous pouvons retenir, à chaque réalisation Monte Carlo, l’altitude d’émission, la longueur d’onde
et l’énergie émise, mais aussi la nature de la source (qui peut être un nuage, la surface ou une des
espèces gazeuses : H2O, CO2, CH4 et O3), sa température, ainsi que d’autres informations. Cela
nous permet de présenter un certains nombre de résultats et de diagnostiques qui ne sont d’habitude
pas disponibles avec d’autres méthodes de calculs.

5.2.1 En ciel clair

Dans un premier temps nous utilisons cinq profils atmosphériques (Ellingson et al., 1991) re-
présentatifs de différents régimes ciel clair. Ces profils sont :

— MLS : Mid Latitude Summer

— MLW : Mid Latitude Winter

— SAS : Sub-Arctic Summer

— SAW : Sub-Arctic Winter

— TRO : Tropical

Les profils de température et de concentration de la vapeur d’eau sont présentés par la figure
5.1. Pour chaque gaz, un profil d’O3 est également donné. Les concentrations en CO2 et CH4 sont
constantes, ces gaz étant considérés comme parfaitement mélangés dans l’atmosphère. Sauf mention
du contraire, la concentration en CO2 est de 287 ppm et celle en CH4 est de 1.774 ppm (valeurs
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pré-industrielles). Comme nous allons le voir, la température de surface joue un rôle important dans
les calculs de flux infrarouges intégrés, qu’ils soient au sommet de l’atmosphère ou en surface. Le
profil avec la température la plus élevée est le profil tropical, suivi des deux profils estivaux. Pour
la concentration en vapeur d’eau, le profil tropical présente également le profil de concentration la
plus élevée. Les deux profils hivernaux contiennent le moins de vapeur d’eau.

Figure 5.1 – Profils verticaux de température et de concentration en vapeur d’eau pour cinq profils
ciel clair.

Pour chacun de ces profils, nous calculons le flux infrarouge descendant en surface et montant au
sommet de l’atmosphère. La figure 5.2 montre, pour chacun des cinq profils et dans ces deux cas, le
flux calculé et la contribution à ce flux des différentes sources d’émission. Nous observons en premier
lieu que plus la température de surface du profil est élevée, plus le flux calculé est élevé, qu’il soit en
surface ou à TOA. Au sommet de l’atmosphère, le profil tropical TRO qui est le plus chaud émet un
flux de 305 W m−2, flux qui est de 200 W m−2 pour le profil hivernal et arctique SAW. En surface,
les flux de ces deux profils sont de 333 W m−2 et 160 W m−2 respectivement. Nous observons
également que dans les deux cas c’est la vapeur d’eau qui est la source la plus importante du flux
infrarouge. Pour le flux TOA, la vapeur d’eau émet d’ailleurs significativement plus que le sol pour
les profils humides : pour le profil TRO, la vapeur d’eau émet 47 W m−2 de plus que le sol, et 39 W
m−2 de plus pour le profil MLS. Pour les profils avec moins de vapeur d’eau (en hiver), cette diffé-
rence est plus faible, avec des valeurs de 16 W m−2 et 9 W m−2 pour MLW et SAW respectivement.

Pour tous les profils, le flux émis par la vapeur d’eau est plus fort à la surface qu’à TOA : cela
s’explique en partie par le fait que la vapeur d’eau est surtout concentrée près de la surface. Le flux
émis par la vapeur d’eau vers la surface dans les couches plus hautes a pu être absorbé par la vapeur
présente plus bas : vu depuis la surface, la vapeur d’eau du bas de l’atmosphère masque donc le
rayonnement émis par la vapeur d’eau présente à des altitudes plus élevées. La surface “voit” donc
surtout la vapeur d’eau près du sol, qui est à des températures élevées, et correspond donc à un flux
plus élevé. Il est à noté que comme ces calculs ont été réalisés sans prendre en compte le continuum
de la vapeur d’eau, tous les flux émis par la vapeur d’eau seront en réalité plus élevés quand le
continuum sera pris en compte. Inversement le flux émis au sommet de l’atmosphère provenant de
la surface sera également davantage masqué.
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Dans les différents cas, le flux émis par le CO2 est relativement stable. Comme nous le verrons
dans la figure suivante, l’émission liée au CO2 est surtout importante dans la troposphère et le bas
de la stratosphère. Les flux émis par le CH4 et O3 sont nettement plus faibles, que ce soit à TOA
ou en surface.

Figure 5.2 – Flux radiatifs infrarouges au sommet de l’atmosphère (figure du haut) et en surface
(figure du bas), calculés par RadForce pour cinq profils ciel clair. Dans les deux cas on distingue la
contribution des différentes sources du flux, à savoir la surface et les espèces gazeuses. Pour chaque
profil est également présenté le flux total (sur l’axe des abscisses).
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Analyse de l’effet de serre de chaque source

Dans cette section nous voulons déterminer, pour un profil atmosphérique ciel clair donné,
comment distinguer les contributions à l’effet de serre de différents gaz. La capacité que nous donne
RadForce à distinguer les différentes sources du flux lors d’un calcul radiatif nous permet également
cela, comme nous allons le voir. Afin de simplifier la situation étudiée, et sans perte de généralité,
nous supposons ici un profil atmosphérique contenant uniquement de la vapeur d’eau et du CO2.
Pour les profils de température, de pression, et de concentration de ces deux gaz, nous utiliserons
le profil MLS pour les calculs. L’effet de serre conjoint des deux gaz considérés ici peut être défini
par l’équation :

G = F↑
TOA,no−gas −F↑

TOA,gas (5.1)

où le premier terme correspond au flux calculé au sommet de l’atmosphère en l’absence des gaz,
et le deuxième terme est ce même flux mais en prenant en compte les gaz. Or le premier terme
correspond à l’émission du sol, et donc :

G = F↑
surf −F↑

TOA,gas (5.2)

où F↑
surf est le flux émis par la surface, à la température Ts. Dans le cas du profil MLS avec seule-

ment de la vapeur d’eau et du CO2, l’effet de serre conjoint de ces deux gaz est de 119 W m−2, car
le flux émis par la surface est de 421 W m−2 et le flux total TOA est de 302 W m−2. Mais comment
distinguer l’effet de chaque gaz ?

Intéressons nous d’abord à la méthode utilisée dans la littérature (par exemple par Kiehl and
Trenberth (1997)) pour répondre à cette question. Le choix fait est de réaliser plusieurs fois le
même calcul en retirant à chaque fois un seul gaz. En prenant seulement en compte la vapeur d’eau
on obtient un effet de serre de 88 W m−2 (74% des 119 W m−2 de l’effet de serre total) et en
prenant seulement en compte le CO2 on obtient un effet de serre de 39 W m−2 (33% des 119 W
m−2). On observe que la somme de ces deux effets de serre est supérieure à l’effet de serre total.
En effet les deux espèces ont des spectres d’absorption qui se chevauchent, se qui cause des non-
linéarités dans les calculs de flux. Le flux émis par la vapeur d’eau peut en effet être absorbé par le
CO2, et inversement. Le choix fait par Kiehl and Trenberth (1997) est de répartir de manière égale
entre les gaz à effet de serre cet effet non-linéaire, et de considérer que l’effet de serre total est donc
à 70% dû à la vapeur d’eau, et 30% au CO2. Cette répartition est présentée à gauche de la figure 5.3.

Avec RadForce nous pouvons distinguer la contribution de chaque espèce au flux TOA total et
écrire :

G = F↑
surf −

∑
X

F↑
TOA,X (5.3)

où X représente les différentes sources émettrices (ici la vapeur d’eau, le CO2 et la surface).

L’effet de serre de ces espèces est lié à leur profil de température : une partie du rayonnement
émis par le sol peut être absorbé par le CO2, qui émet également du rayonnement qui arrive au
sommet de l’atmosphère, mais celui-ci étant émis à une température plus faible, le flux TOA total
est donc plus faible. Pour une atmosphère isotherme, à la température de surface Ts, le flux total
TOA est donc le même que le flux émis par la surface, et au sommet de l’atmosphère on ne “voit”
donc que l’émission calculée par la fonction de Planck pour la température de surface Ts.
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Ainsi :

G =
∑
X

F↑
TOA,X,Ts

−
∑
X

F↑
TOA,X =

∑
X

GX (5.4)

où F↑
TOA,X,Ts

est le flux émis par la source X avec la température Ts, et GX est l’effet de serre de
chaque source.

On peut donc calculer l’effet de serre GX = F↑
TOA,X,Ts

− F↑
TOA,X de chaque source avec un

calcul unique par RadForce : à chaque émission, on choisit de retenir la différence entre la luminance
d’équilibre à Ts et celle à Tz de l’altitude courante. Le graphique de droite de la figure 5.3 donne
ainsi la contribution à l’effet de serre des deux espèces considérées, toujours pour le profil MLS. Les
valeurs sont proches de celles trouvées par la méthode de Kiehl and Trenberth (1997), mais ici on
“résout” la non-linéarité liée au recouvrement spectral des deux espèces, et on distingue ainsi l’effet
de serre individuel de chacune des sources. Les effets non-linéaires sont attribués aux deux espèces
avec la méthode de Kiehl and Trenberth (1997), alors qu’avec le calcul fait ici avec l’équation (5.4),
seule la contribution de la vapeur d’eau est réduite par les effets non-linéaires. Cette vision est plus
cohérente avec les analyses récentes de l’effet de serre dû au CO2 utilisant des modèles théoriques
(Jeevanjee et al., 2021).

Figure 5.3 – Répartition de l’effet de serre pour un calcul de flux au sommet de l’atmosphère
pour le profil MLS avec vapeur d’eau et CO2. a) Résultat pour la méthode consistant à réaliser
plusieurs fois le même calcul en enlevant à chaque fois l’un des gaz présents. b) Résultat obtenu
avec RadForce en utilisant l’équation (5.4).
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Altitudes d’émission et spectres

Après avoir distingué les sources du flux infrarouge émis au sommet de l’atmosphère ou à la
surface, distinguons maintenant pour chacune de ces sources, l’altitude, la densité d’énergie et les
fréquences d’émission. Nous nous concentrons pour cela sur un calcul de flux TOA utilisant le profil
MLS. La figure 5.4 montre les profils d’altitudes d’émission pour les différents gaz. Le graphique de
gauche montre la densité d’énergie émise par chaque espèce à chaque altitude, et dans le graphique
de droite cette densité est normalisée par le flux total émis par chaque espèce : on obtient ainsi la
pdf de l’altitude d’émission pour chacune des espèces. Le graphique de gauche (densité d’énergie
émise), montre tout d’abord l’importance du flux émis par la vapeur d’eau, comparée aux autres
espèces, comme nous l’avons vu précédemment. Le flux émis par la vapeur d’eau vient surtout de la
troposphère, aux altitudes inférieures à 15 km, là où la concentration de la vapeur d’eau est la plus
élevée. Dans les premiers kilomètres de la troposphère, le flux émis par la vapeur d’eau qui atteint
le sommet de l’atmosphère augmente avec l’altitude : c’est parce que le flux émis aux altitudes les
plus basses est masqué par la vapeur d’eau qui est située au dessus (et dans une moindre mesure par
le CO2 comme nous le verrons plus loin). À partir d’une altitude proche de celle de la tropopause,
la densité de flux émis par la vapeur d’eau chute, car sa concentration est moins élevée.

Le CO2 émet également une fraction importante de son flux émis à TOA dans la troposphère.
Par contre, sa concentration étant constante sur la verticale, et le coefficient d’absorption du CO2

étant très élevé dans une partie du domaine spectral, le CO2 est le principal émetteur de flux à
TOA au dessus de la tropopause. Comme on l’avait vu avec la figure 5.2, les contributions du
méthane et de l’ozone au flux émis à TOA sont faibles. On voit néanmoins clairement avec le gra-
phique de droite de la figure 5.4 où se situent ces contributions : le méthane a une concentration
constante mais faible, et sa contribution au flux TOA vient surtout du bas de la troposphère où
la température et la masse volumique sont plus élevées. C’est également le cas pour l’ozone, mais
dont la contribution est également importante (de manière relative) entre 20 et 40 km, là où sa
concentration augmente.

La figure 5.5 montre la dépendance spectrale de ces différentes émissions. Le graphique de gauche
montre le spectre de toutes les réalisations Monte Carlo, pour le même calcul à TOA avec le profil
MLS. Dans le graphique de droite, on a distingué chaque source d’émission, dont la surface. Trois
“pics” d’émissions sont distinguables dans le spectre total : à environ 500 cm−1, 800 cm−1 et 1100
cm−1. On voit dans le graphique de droite que pour ces pics d’émission, le rayonnement a été émis
par la vapeur d’eau pour le premier, et par la surface pour les deuxième et troisième. L’émission liée
au CO2 se situe entre ces deux premiers pics, entre 550 cm−1 et 750 cm−1. On observe également
que le creux situé vers 1050 cm−1 dans le spectre total correspond à la zone spectrale principale
pour l’émission de l’ozone : dans cette zone le flux émis par le sol et celui émis par la vapeur d’eau
est plus faible, car masqué par l’ozone. On voit ainsi les zones spectrales dans lesquelles différentes
espèces peuvent interagir entre elles.
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Figure 5.4 – Profils d’altitudes d’émission à TOA des différentes espèces gazeuses du profil MLS.
À gauche est présenté le profil en densité d’énergie, qui permet de comparer l’énergie émise par les
différentes espèces à différentes altitudes. À droite cette densité a été normalisée par le flux total
émis par chaque espèce, et permet de voir, pour une espèce donnée, la loi de probabilité de l’altitude
d’émission de cette espèce. Le flux total émis à TOA, ainsi que le flux émis à TOA par la surface,
sont précisés au dessus.

Figure 5.5 – Spectres d’émission du flux total LW reçu à TOA pour le profil MLS. À gauche le
spectre correspond à tout le flux. À droite la source de chaque émission est distinguée, permettant
ainsi d’observer le spectre d’émission de chaque espèce.
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5.2.2 En présence de nuages

Nous utilisons maintenant RadForce pour visualiser l’effet des nuages et l’impact de l’hypothèse
de recouvrement utilisée sur le flux au sommet de l’atmosphère. Pour cela nous calculons pour
une scène nuageuse, le flux émis à TOA pour deux situations : dans un cas le recouvrement ver-
tical des nuages est maximal-aléatoire et dans l’autre nous utilisons l’hypothèse de recouvrement
exponentiel-aléatoire. À partir d’un profil nuageux à la résolution verticale dz= 100 m basé sur une
simulation LES du cas ARM, nous calculons avec RadForce le flux émis au sommet du domaine.
Les profils de température, pression, et concentration en vapeur d’eau sont ceux de la simulation
LES. Les concentrations en CO2 et CH4 sont constantes sur la verticale à 287 ppm et 1.774 ppm
respectivement. Un profil de concentration d’ozone est également pris en compte. La scène étudiée
fait 4 km de haut, et le flux est donc calculé à cette altitude. La figure 5.6 montre le profil de densité
de flux émis par chaque espèce en fonction de l’altitude, pour les deux cas (graphique du haut),
et les profils d’émissions spécifiques aux nuages dans les deux situations (graphique du bas). Nous
observons d’abord que le flux émis au sommet du domaine est une fois encore principalement dû
à l’émission de la vapeur d’eau (218.80 W m−2 dans le cas du recouvrement maximum-aléatoire,
218.38 W m−2 dans le cas ERO). Ce flux augmente avec l’altitude, car l’épaisseur optique impor-
tante de la vapeur d’eau crée un effet de masquage : le flux émis vers l’espace par la vapeur d’eau
près du sol est masqué par l’absorption de la vapeur d’eau située au dessus. Cet effet diminue avec
l’altitude et le flux émis par la vapeur d’eau augmente donc en conséquence. Ensuite, à l’altitude
de la couche nuageuse, entre 1.5 et 2.5 km, la quasi totalité de l’émission au sommet du domaine
est liée aux nuages, malgré le fait que la fraction volumique nuageuse locale ne dépasse jamais 0.1
et que la couverture nuageuse totale soit d’environ 20%.

Comme nous l’avions déjà vu dans le chapitre 3, la différence de flux au sommet de l’atmosphère
entre les deux hypothèses de recouvrement est faible, de seulement 0.51 W m−2 ici. Lorsque l’on
regarde uniquement le flux émis par la couche nuageuse qui atteint le sommet du domaine à 4 km
d’altitude, l’hypothèse de recouvrement semble jouer davantage : la couche nuageuse émet 5.84 W
m−2 lors du recouvrement maximal, et 7.67 W m−2 quand l’hypothèse ERO est utilisée. Avec le
recouvrement maximal, la couche nuageuse masque une partie de sa propre émission et émet donc
moins au sommet du domaine. Avec l’hypothèse ERO, la couche nuageuse est plus étalée, et cet
effet de masquage joue moins. Cela est visible sur le graphique du bas de la figure 5.6 : la différence
de flux entre les nuages des deux recouvrement se situe dans la partie basse de la couche nuageuse,
en dessous de 2 km. Cela est également visible (géométriquement) sur le graphique central de la
figure 2 de l’article : avec le recouvrement ERO, la couverture nuageuse est davantage étalée, et une
partie plus importante de la fraction nuageuse est en contact direct avec le sommet de l’atmosphère.

Cette différence d’environ 2 W m−2 dans le flux lié à la couche nuageuse ne se traduit cependant
pas dans le flux total. C’est parce que cette différence est en partie compensée par une diminution du
flux provenant de la surface : celui-ci passe de 93.06 W m−2 dans le cas du recouvrement maximum-
aléatoire à 91.32 W m−2 dans le cas ERO. La couverture nuageuse totale étant plus importante
dans ce dernier cas, une partie du flux émis par la surface est donc absorbé par la couche nuageuse.



118 Chapitre 5. Calculs de forçages radiatifs globaux

Figure 5.6 – Profils d’altitudes d’émission pour une scène nuageuse dont on calcul le flux LW
TOA avec RadForce. Pour chaque figure deux situations sont présentées : le profil de la fraction
nuageuse a été généré à la volée par RadForce sous l’hypothèse de recouvrement maximal (courbe
rose), ou sous l’hypothèse de recouvrement exponentiel-aléatoire avec une longueur de décorrélation
de Lα=215 m (courbe rouge). La figure du haut présente la densité d’émission de chaque espèce,
pour les deux simulations, normalisée par le flux total émis par chaque espèce. La figure du bas
présente la densité de flux émis par le nuage dans les deux situations.
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5.3 Calculs et analyses de forçages en ciel clair

Nous utilisons maintenant RadForce pour estimer les forçages radiatifs de deux gaz à effet de
serre : le CO2 et la vapeur d’eau. Nous nous concentrons dans cette partie sur des calculs ciel clair,
en particulier avec le profil MLS. Des calculs similaires en atmosphères nuageuses sont présentés
dans la suite de ce chapitre. Les même calculs ciel clair mais avec les quatre autres profils utilisés
plus haut, sont présentés en annexe.

5.3.1 Effet d’un doublement de la concentration de CO2

Pour calculer le forçage radiatif du CO2, nous réalisons deux calculs : un calcul de flux TOA
avec une concentration de CO2 de 287 ppm, et un autre avec une concentration doublée, de 574
ppm. La figure 5.7 montre les profils d’émissions (en densité de flux à gauche et en densité de
probabilité à droite) des différentes sources d’émission pour les deux calculs. Les profils d’émission
de la vapeur d’eau et du CO2 sont montrés plus spécifiquement par la figure 5.8. Le flux TOA
est estimé à 290.57 ± 0.1 W m−2 pour la valeur de référence du CO2, et à 287.27 ± 0.1 W m−2

pour une concentration de CO2 doublée. Le forçage radiatif lié au doublement de la concentration
en CO2 est donc de 3.3 W m−2. Le flux TOA provenant de la surface passe de 105.48 W m−2 à
101.82 W m−2 avec le doublement de la concentration en CO2. Cela correspond à une différence de
3.66 W m−2. Nous observons que le flux émis à TOA par la vapeur d’eau diminue de 3.08 W m−2,
de 146.08 W m−2 à 143 W m−2. Le flux émis par le CO2 augmente lui de 3.46 W m−2, de 32.61
W m−2 à 36.07 W m−2. Nous en déduisons donc que la principale cause de la diminution du flux
total TOA lors du doublement de la concentration en CO2 est la diminution du flux émis par le sol
et la vapeur d’eau qui atteint l’espace. Le CO2 supplémentaire vient donc masquer une partie du
rayonnement émis par la surface et par la vapeur d’eau.

On observe sur la figure 5.7 que le doublement du CO2 affecte surtout le profil d’altitudes
d’émission de la vapeur d’eau et du CO2 mais assez peu les profils de l’ozone et du méthane.
Pour le CO2 (droite, figure 5.8), on observe une augmentation du flux émis dans le bas de la
troposphère : cette augmentation du flux correspond à l’augmentation de la concentration dans le
bas de l’atmosphère, là où la température et la densité sont plus élevées. Mais l’augmentation du flux
émis par le CO2 est surtout visible au dessus de la tropopause vers 12 km. L’augmentation du flux
émis par le CO2 est donc principalement liée à de l’émission stratosphérique. Intéressons nous au
profil d’altitude d’émission de la vapeur d’eau (gauche, figure 5.8). Dans le bas de la troposphère, une
partie de l’émission de vapeur d’eau vers le sommet de l’atmosphère est masquée par l’augmentation
de la concentration de CO2. C’est ce masquage qui est responsable de la diminution du flux émis
par la vapeur d’eau.
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Figure 5.7 – Variations des altitudes d’émission des différentes espèces émettrices lors d’un dou-
blement de la concentration en CO2 pour un calcul de flux LW à TOA pour le profil MLS. À gauche
est présenté le profil en densité d’énergie, qui permet de comparer l’énergie émise par les différentes
espèces à différentes altitudes. À droite cette densité a été normalisée par le flux total émis par
chaque espèce

Figure 5.8 – Variations des densités de flux émis par la vapeur d’eau (gauche) et le CO2 (droite)
lors du doublement de la concentration en CO2 du profil MLS, pour un calcul de flux LW à TOA
par RadForce.



Chapitre 5. Calculs de forçages radiatifs globaux 121

5.3.2 Effet de l’augmentation de la vapeur d’eau

Dans cette section nous réalisons une expérience similaire, pour le même profil MLS, où la
concentration de vapeur d’eau a été augmentée de 20 %, uniformément sur toute la verticale.
Comme précédemment, nous observons les profils d’émissions pour tous les gaz (figure 5.9 avec les
profils de densité de flux à gauche, et de densité de probabilité pour chaque espèce à droite), ainsi
que ces même profils plus en détail pour la vapeur d’eau (figure 5.10 à gauche) et le CO2 (figure
5.10 à droite). Lors de ces deux calculs, le flux estimé à TOA passe de 290.57 W m−2 à 288.16 W
m−2, et le forçage radiatif causé par cette augmentation de la vapeur d’eau est donc de 2.41 W
m−2. Un calcul similaire fait par Dufresne et al. (2020), mais avec le continuum de vapeur d’eau,
trouve 3.78 W m−2. La diminution du flux au sommet de l’atmosphère causée par l’augmentation
de la vapeur d’eau s’explique d’abord par la diminution du flux émis directement par le sol : ce flux
est masqué par la vapeur d’eau et passe de 105.48 W m−2 à 102.38 W m−2.

Pour l’altitude d’émission de la vapeur d’eau, on observe deux phénomènes différents (gauche,
figure 5.10). Dans le bas de la troposphère, l’émission vers l’espace de la vapeur d’eau diminue légè-
rement, car masquée par l’augmentation de la concentration de vapeur d’eau qui se situe plus haut.
Dans le haut de la troposphère, cet effet de masquage est moins présent car l’épaisseur optique due
à la vapeur d’eau est plus faible au dessus de la tropopause : on observe donc une augmentation de
l’émission vers l’espace de la vapeur d’eau à ces altitudes (de 6 à 10 km, voir zoom du graphique de
gauche de la figure 5.10). Au dessus de la tropopause, l’émission de la vapeur d’eau chute en même
temps que sa concentration, et la faible épaisseur optique de la vapeur d’eau a pour conséquence
que le flux émis par la vapeur d’eau n’augmente plus.

Pour le CO2 (graphique de droite, figure 5.10), on observe également un effet de masquage de
l’émission du CO2 par l’augmentation de la vapeur d’eau, vers 5 km d’altitude. L’émission du CO2

vers l’espace depuis cette altitude diminue donc légèrement, et le flux total émis par le CO2 à TOA
passe de 32.61 W m−2 à 32.29 W m−2.

Deux points importants permettent d’expliquer les différences entre cette expérience d’augmen-
tation de la concentration de la vapeur d’eau, et celle d’augmentation du CO2, présentée au dessus.
D’abord, le CO2 est un gaz mélangé dont la concentration est ici considérée comme constante, alors
que la concentration en vapeur d’eau diminue avec l’altitude, et est surtout importante dans le bas
de la troposphère. Cela explique en partie les différences entre les deux expériences en terme de
masquages d’émissions entre les deux espèces. De plus, comme le montre la figure 5.11, les spectres
d’absorption de ces deux espèces sont très différents. La vapeur d’eau a une absorption forte sur une
plage importante de longueurs d’ondes, avec des variations plus faibles que celles pour le CO2, dont
le spectre présente (en échelle log) des pics d’absorption forts et définis sur des plages de longueurs
d’ondes plus restreintes.
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Figure 5.9 – Variations des altitudes d’émission des différentes espèces émettrices lors d’une aug-
mentation de 20% de la concentration en vapeur d’eau pour un calcul de flux LW à TOA pour le
profil MLS. À gauche est présenté le profil en densité d’énergie, qui permet de comparer l’énergie
émise par les différentes espèces à différentes altitudes. À droite cette densité a été normalisée par
le flux total émis par chaque espèce.

Figure 5.10 – Variations des densités de flux émis par la vapeur d’eau (gauche) et le CO2 (droite)
lors d’une augmentation de 20% de la concentration en vapeur d’eau du profil MLS, pour un calcul
de flux LW à TOA par RadForce.
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Figure 5.11 – Épaisseur optique de la vapeur d’eau (en noir) et du CO2 (en violet) pour un profil
MLS. Figure adaptée de Dufresne et al. (2020).

5.4 Calculs de flux à l’échelle globale sur une période climatique

Après avoir effectué des calculs pour quelques profils ciel clair, nous allons maintenant passer à
des calculs portant sur des profils atmosphériques à l’échelle globale et sur une période climatique,
puis également introduire les nuages. Pour cela nous utilisons les grandeurs données par une simu-
lation du modèle LMDZ à l’échelle globale pour la période 2005-2015. Le choix de cette période est
arbitraire, et nous permet dans un premier temps d’effectuer ces calculs sur une période climatique
assez longue. Un travail complémentaire sera nécessaire concernant le choix d’une période spécifique
et une éventuelle comparaison multi-modèles, les résultats présentés ici dépendant du modèle de
climat utilisé.

Le calcul du flux global ϕ̄ au sommet de l’atmosphère, pour un échantillon de profils atmosphé-
riques, peut-être présenté comme ceci :

ϕ̄ =

∫
∆t

1

∆t
dt

∫
TOA

1

S
dS(x)

∫ +∞

0
dλ

∫
2π

∥u · n∥Lλ(x,ω, t)dω (5.5)

Dans cette équation, chaque intégrale correspond à un échantillonnage différent : la première
intégrale temporelle correspond au tirage de la date du profil pour la réalisation courante, et l’in-
tégrale spatiale correspond au tirage de la latitude et de la longitude du profil. L’intégrale sur λ
correspond au tirage de la longueur d’onde pour la réalisation courante, et la dernière intégrale
correspond au tirage de l’angle de calcul pour la luminance Lλ pour la réalisation courante. Pour
chaque intégrale un terme de normalisation est ajouté afin d’avoir bien à la fin le flux TOA moyen
global de tout l’échantillon. Pour chacun des Ns profils, nous tirons uniformément une date, une la-
titude et une longitude afin de déterminer la colonne verticale à choisir parmi celles de la simulation.
Pour faciliter l’accès aux données, cette étape est réalisée avant le calcul radiatif, et les Ns profils
sont ensuite stockés en mémoire. Puis, pour chaque profil, une longueur d’onde λ est échantillonnée
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selon la fonction de Planck pour la température de la surface, dans l’intervalle de longueurs d’ondes
choisi, ainsi que la direction u dans laquelle est calculée la luminance Lλ. Le terme de luminance
Lλ est ensuite calculé par RadForce par intégration sur l’espace des chemins. L’ensemble de cette
procédure est schématisée par la figure 5.12.

Figure 5.12 – Échantillonnage de profils atmosphériques à partir de simulations globales, et calcul
de flux radiatifs au sommet de l’atmosphère. Différentes échelles et échantillonnages sont représen-
tés : le choix des profils atmosphériques sur le globe pour des dates sur une période climatique (frise
en haut), le tirage de la direction u pour le calcul du flux à TOA et l’intégration sur l’espace des
chemins radiatifs (photo de gauche), l’échantillonnage d’une espèce lors d’une collision (à droite,
milieu), et l’échantillonnage des transitions pour les propriétés radiatives des gaz (à droite, bas).
Figure issue de Nyffenegger et al (en préparation).

Nous présentons ici les résultats de ce calcul de flux TOA global pour un échantillon de Ns = 106

profils atmosphériques pris sur toute la surface de la Terre pendant les 10 ans de la période 2005-
2015. Les données de départ sont des grandeurs instantanées issues d’une simulation réalisée avec
LMDZ, toutes les 6 heures, avec un maillage horizontal de 143x144 et avec 79 niveaux verticaux.
Les gaz pris en compte sont à nouveau H2O, CO2, O3 et CH4. Les nuages sont cette fois pris en
compte, avec la connaissance de la fraction volumique de nuage à chaque altitude, ainsi que le
contenu en eau liquide et le contenu en eau solide. Le recouvrement vertical des nuages est traité à
la volée par RadForce comme cela a été présenté plus haut, et la longueur de décorrélation choisie
est Lα= 2 km. Comme cela a été fait plus haut pour les calculs ciel clair, les figures 5.13 et 5.14
présentent les profils d’altitudes d’émission et les spectres d’émission des différentes sources du flux
à TOA.
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Le flux total TOA est estimé à 239.538 ± 0.1 W m−2, la surface en ayant émis 49.7 ± 0.1 W
m−2. La figure 5.13 présente les profils d’altitudes d’émission de chacun des gaz similaires à ceux
calculés pour les profils ciel clair, et aussi le profil d’altitudes d’émission des nuages. Pour les nuages,
on observe un pic d’émission entre 0 et 5 km qui correspond aux nuages bas : ceux-ci sont épais
optiquement et sont à des températures plus élevées qui sont celles du bas de la troposphère. Le flux
lié aux nuages est ensuite stable sur quelques kilomètres, jusqu’à 10-12 km. Ce palier correspond à
l’émission des nuages hauts (les cirrus composés de cristaux de glace). Sur le graphique de gauche
on observe à nouveau la domination des émissions liées au CO2 au dessus de la tropopause. Dans le
graphique de droite (densité de flux relatif à chaque espèce) on observe également l’augmentation
des émissions de l’O3 dans la couche d’ozone stratosphérique.

Un calcul similaire a été réalisé avec le même échantillon de profils, mais en enlevant les nuages
(les profils d’émission associés sont présentés en annexe, section 7.4.1). Le flux TOA global y est
estimé à 271.887 ± 0.1 W m−2. Cela correspond à un effet radiatif des nuages de 32.3 W m−2.
Cette valeur est nettement supérieure à la valeur de la littérature de 26 W m−2 (présentée dans
le chapitre d’introduction), mais il est important de rappeler que pour les calculs présentés ici, le
continuum de la vapeur d’eau n’est pas pris en compte. De plus, les propriétés des nuages de glace
utilisées ici (via des tables de propriétés de Mie) correspondent pour l’instant à un rayon effectif
constant de 30 µm. La dépendance des flux calculés à ce paramètre n’a pas encore été étudiée en
détail, mais pourrait être importante : un calcul similaire mais avec des cristaux de glace de 10 µm
cause par exemple une variation de 3 W m−2 sur le flux total.

La figure 5.14 montre les spectres d’émission global et des différentes espèces pour le calcul global
en ciel nuageux. Pour les gaz, les résultats sont très similaires à ceux présentés pour les calculs ciel
clair sur le profil MLS. Le spectre d’émission des nuages ressemble lui à celui de la surface, mais
avec une contribution plus importante dans l’infrarouge lointain (ν < 600cm−1). Cette contribution
est due à une température plus faible des nuages par rapport à la surface, ainsi qu’au fait que la
concentration en vapeur d’eau est plus faible au dessus des nuages qu’au dessus de la surface.
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Figure 5.13 – Densité d’émission des différentes sources pour un calcul de flux LW à TOA par
RadForce sur un échantillon d’un million de profils atmosphériques issus d’une simulation du GCM
LMDZ. La figure de gauche présente la distribution de flux émis par chaque espèce émettrice en
fonction de l’altitude, la figure de droite la probabilité de l’altitude d’émission pour chaque espèce.

Figure 5.14 – Spectre d’émission pour un calcul de flux LW à TOA par RadForce sur un échantillon
d’un million de profils atmosphériques issus d’une simulation du GCM LMDZ. Le graphique de
gauche montre le spectre total du flux émis à TOA, et le graphique de droite montre le spectre de
chaque source. La somme des profils à droite correspond au profil de gauche.
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Analyse de l’effet de serre de chaque source

Comme cela a été fait précédemment pour le profil MLS avec de la vapeur d’eau et du CO2, nous
calculons ici la contribution de chaque espèce à l’effet de serre. Pour le même calcul de flux total
TOA, nous utilisons l’équation (5.4) pour distinguer l’effet de chaque source. La figure 5.15 montre
les résultats obtenus. À nouveau, ceux-ci ne prennent pas en compte le continuum de vapeur d’eau,
et la contribution des nuages est susceptible d’être modifiée si des propriétés radiatives différentes
sont prises en compte pour les cristaux de glace. On retrouve ici un effet dominant de la vapeur
d’eau dans l’effet de serre, suivie des nuages et du CO2 qui ont des contributions à l’effet de serre
proches.

Figure 5.15 – Répartition de l’effet de serre entre les différentes espèces atmosphériques, pour
un calcul de flux TOA. La distinction de l’effet de serre individuel de chaque espèce est faite avec
l’équation (5.4). Le profil atmosphérique est l’échantillon global nuageux constitué de Ns = 106

colonnes verticales.
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5.5 Calculs et analyses de forçages globaux

Nous présentons maintenant les estimations par RadForce du forçage radiatif causé par un dou-
blement de la concentration de CO2. Comme dans la section précédente nous calculons le forçage
instantané au sommet de l’atmosphère lié à un doublement de la concentration de CO2 sur l’échan-
tillon global. Cette concentration passe de 287 ppm à 574 ppm, les autres paramètres du calcul
restant inchangés. Le même échantillon global de profils atmosphérique est utilisé. Nous négligeons
donc l’ajustement de la température, notamment dans la stratosphère (Hansen et al., 1997; Huang
et al., 2016). Cet effet est néanmoins important et peut affecter jusqu’à 40% la valeur de ce forçage
radiatif (Zhang and Huang, 2014; Huang et al., 2016).

Pour le flux total TOA, sa valeur passe de 271.82 ± 0.1 W m−2 à 268.71 ± 0.1 W m−2 en
ciel clair, et de 239.538 ± 0.1 W m−2 à 237.28 ± 0.1 W m−2 avec les nuages, lors du doublement
de concentration du CO2. Le forçage radiatif associé est donc de 3.11 W m−2 en ciel clair et de
2.26 W m−2 avec les nuages. Les nuages ont donc un effet de réduction globale du forçage radiatif
lié au CO2 (Huang et al., 2016; Pincus et al., 2020). La figure 5.16 présente l’évolution des profils
d’altitudes d’émission pour le CO2 et la vapeur d’eau pour le calcul de forçage dans la situation
ciel clair, et la figure 5.17 les mêmes profils mais dans le cas nuageux. Pour le calcul ciel clair les
résultats sont similaires aux calculs présentés avec le profils MLS : le CO2 masque la vapeur d’eau
et la surface, et la diminution de flux total est donc due à une absorption du flux émis par la surface
et la vapeur d’eau par le CO2 supplémentaire.

Dans le cas nuageux, la diminution du flux émis par la surface qui arrive à TOA est plus faible,
avec une valeur de 1.46 W m−2. Comme on peut le voir sur la figure 5.17, l’augmentation du flux
émis par le CO2 à cause de l’augmentation de sa concentration est de 2.9 W m−2 alors que la
diminution de l’émission liée à la vapeur d’eau est de 1.88 W m−2. Ces différences de flux changent
par rapport au cas ciel clair. On note également une diminution de l’émission liée aux nuages (non
montrée sur la figure) : cette émission passe de 56.66 W m−2 à 55.17 W m−2 : comme pour la
vapeur d’eau dans le calcul ciel clair, l’augmentation de la concentration en CO2 masque donc une
partie des émissions des nuages.

On observe également que l’augmentation des émissions liées au CO2 (graphique de gauche)
se fait une nouvelle fois dans la stratosphère, là où la concentration en vapeur d’eau est quasi-
nulle, et où les émissions du CO2 atteignent plus directement le sommet de l’atmosphère. Pour la
vapeur d’eau (graphique de droite), la diminution de ses émissions a principalement lieu dans la
troposphère, par un masquage par le CO2.
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Figure 5.16 – Variation des profils d’émission du CO2 (gauche) et de la vapeur d’eau (droite)
pour un doublement de la concentration du CO2 du profil global sans nuages lors d’un calcul de
flux LW émis à TOA par RadForce.

Figure 5.17 – Variation des profils d’émission du CO2 (gauche) et de la vapeur d’eau (droite)
pour un doublement de la concentration du CO2 du profil global nuageux constitué d’un million de
profils atmosphériques tirés d’une simulation de LMDZ, lors d’un calcul de flux LW émis à TOA
par RadForce.
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5.6 Bilan et perspectives

Nous avons présenté dans ce chapitre des calculs réalisés avec l’algorithme RadForce présenté
dans le chapitre précédent. Ce code permet de simuler la structure verticale des nuages à la volée,
mais également d’utiliser une approche raie-par-raie dans un algorithme de Monte Carlo. Cette
particularité nous permet de distinguer les sources de chaque émission dans les calculs de flux au
sommet de l’atmosphère présentés ici. Nous pouvons grâce à cela obtenir, en même temps que les
valeurs des flux calculés, les profils d’altitudes d’émission associés, pour chacune des sources du flux
au sommet de l’atmosphère : les gaz, les nuages et la surface. Nous pouvons également utiliser ce
résultat, pour calculer, pour un profil donné, la contribution de chaque source à l’effet de serre total.

Les calculs présentés ici ne prenaient pas en compte le continuum de vapeur d’eau, et seront
prochainement améliorés. Cependant, nous avons déjà pu utiliser les nouveaux diagnostiques de
profils d’altitude d’émission afin d’analyser certains calculs. On retiendra notamment les interactions
entre la vapeur d’eau et le CO2, notamment les effets de masquage lors de l’augmentation d’un de
ces deux gaz à effet de serre. Lors de l’étude de l’effet d’un doublement de la concentration en
CO2, on observe surtout une augmentation de l’émission stratosphérique du CO2, en accord avec
Jeevanjee et al. (2021).



Chapitre 6

Conclusions et perspectives

Contents

6.1 Principaux résultats . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 132

6.1.1 Rappel du contexte et des objectifs de cette thèse . . . . . . . . . . . . . . 132
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6.1 Principaux résultats

6.1.1 Rappel du contexte et des objectifs de cette thèse

Le projet MCGRad a pour objectif de calculer le bilan radiatif et le forçage radiatif pour les
principaux gaz à effet de serre par une méthode de Monte Carlo, à l’échelle globale et sur une
période climatique, avec les prises en compte explicites de la structure en raies de l’absorption par
les gaz, et avec une représentation simplifiée de la structure 3D des nuages. Un code de Monte
Carlo raie-par-raie a été développé dans le cadre de la thèse de Yaniss Nyffenegger-Pere. L’objectif
de cette thèse était de modéliser la structure 3D des nuages à partir de grandeurs macroscopiques
typiquement produites par les GCM climatiques ou météorologiques, implémenter ce modèle dans
le code Monte Carlo ciel clair, et utiliser ce modèle pour analyser les échanges par rayonnement
dans le système climatique terrestre.

6.1.2 Modélisation de la structure verticale des nuages

La modélisation de la structure 3D des nuages est rapidement apparue comme un objectif trop
ambitieux, notamment du fait du manque de connaissances sur cette structure. Si on fait l’hypo-
thèse que le transport horizontal de rayonnement est du second ordre lors d’un calcul de transfert
radiatif en milieux nuageux, alors on peut utiliser l’approximation classique plan-parallèle. Avec
cette hypothèse, la connaissance de la structure 3D complète des nuages n’est plus nécessaire, et
la connaissance de la seule structure verticale des nuages suffit. Dans le cadre du projet MCGRad
nous souhaitions développer une méthode de générations de sous-colonnes nuageuses à partir de
profils verticaux issus de simulations de GCM. Ces sous-colonnes devant être utilisées afin de cal-
culer des flux radiatifs avec l’hypothèse colonnes-indépendantes, nous nous sommes concentrés sur
la prise en compte du recouvrement vertical de la fraction nuageuse. Pour un profil vertical de
fraction nuageuse et pour un profil de contenu en eau liquide donné, la représentation correcte de
la couverture nuageuse totale d’une scène peut en effet être du premier ordre dans le calcul de flux
intégré au sommet de l’atmosphère.

Dans le chapitre 3 et l’article qui y est présenté, nous avons développé un formalisme permettant
la prise en compte du recouvrement exponentiel-aléatoire afin de générer des sous-colonnes d’états
nuageux dans le cadre d’une approche “modèle parfait”. Afin de tester les propriétés géométriques
et radiatives des échantillons créés, nous utilisons des champs nuageux issus de simulations LEM
comme référence. Ces simulations correspondent à quatre cas de cumulus (continentaux et océa-
niques), que nous considérons comme représentatifs, d’un point de vu géométrique et radiatif, de
champs de cumulus. Pour chaque simulation nous moyennons les champs 3D en un unique profil
de résolution verticale Dz plus grossière que la résolution du LES, dz<Dz. Nous utilisons ensuite
ce profil pour générer un échantillon de sous-colonnes avec la même résolution verticale dz que
la simulation d’origine. Pour chaque simulation, l’échantillon ainsi généré a la même couverture
nuageuse totale que le champ LES d’origine, ainsi que le même contenu en eau liquide à chaque
altitude. Nous comparons ensuite les propriétés géométriques et radiatives de l’échantillon et de la
simulation d’origine. D’un point de vu géométrique, les échantillons générés n’ont pas seulement la
même couverture nuageuse totale que les LES : le recouvrement-exponentiel aléatoire permet éga-
lement une bonne représentation du profil vertical de la couverture nuageuse : à chaque altitude, la
couverture nuageuse cumulée sous cette altitude (ou au dessus de cette altitude), est très similaire
entre l’échantillon et la simulation d’origine (figure 2 de l’article). D’un point de vue radiatif, nous
calculons l’albedo nuageux des échantillons générés et des simulations d’origine avec l’hypothèse
colonnes-indépendantes, et trouvons que pour les cas étudiés, cette différence est très faible, d’en-
viron 2%.
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Ces calculs étant faits sur un maillage avec la résolution verticale des LES (25 m), nous avons
adapté cette méthode pour générer les échantillons directement sur le maillage grossier (100 m ou
200 m pour les cas étudiés), mais en prenant quand même en compte la variabilité verticale sous-
maille de la fraction nuageuse. Nous montrons que cette variabilité sous-maille, qui n’est pas prise
en compte par les modèles de climat, conduit à sous-estimer de 40 à 50% la fraction surfacique
locale. Si l’on veut compenser cette sous-estimation pour avoir la bonne couverture totale, alors il
faut utiliser des valeurs du paramètre de recouvrement α (et donc des longueurs de décorrélation)
très faibles. Même si cette compensation est parfaite du point de vue de la couverture totale, il n’en
reste pas moins une erreur de 10% sur le calcul de l’albedo des nuages dans le spectre solaire. De
plus, nous montrons que la longueur de décorrélation Lα associée au paramètre de recouvrement
α dépend de l’épaisseur des couches nuageuses considérées, c’est-à-dire de la résolution verticale.
Nous montrons que cette dépendance à la résolution verticale explique, au moins en partie, les im-
portants écarts entre les différentes longueurs de décorrélation présentes dans la littérature. Enfin
nous montrons qu’il est possible d’utiliser une longueur de décorrélation relativement indépendante
de la résolution verticale, quand sont prise en compte de manière cohérente, à la fois la résolution
verticale utilisée pour la variabilité sous-maille de la fraction nuageuse, et la résolution verticale de
l’échantillon généré. Enfin nous montrons que pour le spectre infrarouge, à partir du moment où
la couverture totale d’une scène (et son contenu en eau liquide) est correctement représentée, les
effets d’hétérogénéité verticale sous-maille de la fraction ont peu d’impact radiativement (≈ 0.5 W
m−2).

Le recouvrement exponentiel-aléatoire permet donc, pour les cas étudiés, une bonne représen-
tation des propriétés géométriques et radiatives des nuages à partir des informations macrosco-
piques classiquement fournies par les GCM atmosphériques. Cette approche faisant l’hypothèse
plan-parallèle, nous avons pu vérifier que les effets radiatifs 3D (transport horizontal du rayonne-
ment) étaient effectivement de second ordre dans les cas étudiés (voir Annexe 7.2). Nous avons donc
les moyens pour inclure une modélisation de la structure verticale des nuages dans la modélisation
des échanges radiatifs atmosphériques par Monte Carlo.

Au delà de cet objectif, nos résultats ont aussi des implications pour le développement de pa-
ramétrisations pour les GCM. Aujourd’hui, à notre connaissance, aucun GCM ne prend en compte
l’hétérogénéité sous-maille de la fraction nuageuse, et de nombreux GCM utilisent encore l’hypo-
thèse de recouvrement maximum-aléatoire. Les modèles utilisant l’hypothèse exponentiel-aléatoire
le font avec des longueurs de décorrélations constantes, souvent de l’ordre de 1 à 2 km. Nous avons
montré que ces hypothèses sont en partie responsable du biais “too few too bright” toujours pré-
sents dans de nombreux modèles. L’utilisation du formalisme ERO développé dans cette thèse, en
particulier la dépendance de la longueur de décorrélation à la résolution verticale des modèles et la
prise en compte de l’hétérogénéité verticale sous-maille de la fraction nuageuse devrait contribuer
à réduire ce biais.

6.1.3 Échantillonnage à la volée de la structure verticale des nuages, et analyse de résul-
tats obtenus avec le code RadForce

Dans le chapitre 4 nous avons intégré le formalisme ERO développé pour le recouvrement ver-
tical des nuages dans le code de transfert radiatif par Monte Carlo RadForce. Nous avons montré
qu’il est possible de générer les sous-colonnes d’états nuageux “à la volée” pendant l’échantillon-
nage des chemins radiatifs par Monte Carlo. Cette première prise en compte du profil vertical de
la fraction nuageuse par un algorithme de Monte Carlo ouvre la porte à d’autres développements,
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dont certains sont mentionnés plus bas. Dans le chapitre 5, nous avons utilisé le code RadForce
pour différents calculs de flux infrarouge. Ce code, qui utilise une approche raie-par-raie pour les
propriétés d’absorption des gaz, permet de calculer des flux infrarouges, à la surface ou au sommet
de l’atmosphère, pour des profils atmosphériques 1D, sous l’hypothèse colonnes-indépendantes. Il
permet notamment d’identifier pour chaque réalisation Monte Carlo, les données de l’éventuelle
émission correspondante : espèce gazeuse (ou la surface), température et altitude d’émission, fré-
quence d’émission et énergie radiative associée.

Nous calculons avec RadForce un forçage radiatif lié à un doublement de la concentration en
CO2 de 3.3 W m−2 pour le profil ciel clair MLS. Pour l’échantillon global de Ns = 106 profils at-
mosphériques, représentatif de la période 2005-2015 simulée par LMDZ, le forçage radiatif lié à une
augmentation du CO2 est de 2.26 W m−2. Au delà de ces valeurs, la visualisation des profils d’alti-
tudes d’émission nous permet d’analyser d’où vient le flux émis à TOA, et comme ce flux se répartit
entre les différentes sources. On observe également l’interaction entre les différentes espèces : par
exemple quand la concentration en CO2 augmente, celui-ci masque l’émission de la vapeur d’eau
de la basse troposphère, et émet plus dans la stratosphère, là où la vapeur d’eau n’est plus présente.

Pouvoir distinguer les sources du flux émis nous permet également de distinguer, pour un profil
donné, les contributions des différentes espèces à l’effet de serre total. La méthode classiquement
employée jusqu’alors consistait à réaliser différents calculs en supprimant un à un les différents gaz
pour estimer leur effet de serre individuel. Cela ne permet cependant pas de résoudre les effets
non-linéaires liés au recouvrement spectral des différentes espèces. La méthode employée ici nous
permet, par un unique calcul de RadForce, d’estimer directement la contribution individuelle de
chaque espèce.

Nous avons donc pu présenter les premiers résultats obtenus grâce à l’algorithme RadForce. Ce
nouvel outil permet d’un coté d’obtenir des valeurs de flux en prenant en compte une approche
raie-par-raie pour l’absorption des gaz, mais génère également le recouvrement vertical des nuages
pendant l’échantillonnage de l’espace des chemins. Ce code permet également d’obtenir des diagnos-
tiques nouveaux (altitudes d’émission et spectres d’émission pour chaque source du rayonnement),
afin d’approfondir les analyses des calculs de flux. Plusieurs perspectives concernant son utilisation
et son développement sont présentées dans la section suivante.
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6.2 Perspectives

Pour conclure, nous présentons ici certains des développements en cours, ainsi que les pers-
pectives directement reliées au travail effectué pendant cette thèse, mais aussi certaines idées qui
pourraient être considérées suite aux développements présentés ici.

6.2.1 Concernant le recouvrement vertical des nuages

Comme cela a été dit dans le chapitre 3 et dans la conclusion de l’article, les résultats concer-
nant le recouvrement exponentiel-aléatoire étant basées sur des simulations de cumulus, il serait
intéressant de les reproduire pour d’autres types de nuages. Les autres nuages de couche limite
peuvent-ils être modélisés de la même façon avec le formalisme ERO ? Quelles longueurs de décor-
rélation pour des nuages avec une extension verticale plus importante, notamment les nuages de
convection profonde ? Il serait également intéressant d’essayer de reproduire ces résultats avec des
observations in-situ, et de les comparer avec les résultats présentés ici pour des simulations LES
à haute résolution. La future mission satellite EarthCARE promet également de nouveaux jeux
de données nuageuses globales à une résolution verticale plus haute que celles des instruments de
CloudSat et CALLIPSO, qui ont fourni les observations utilisées par une grande partie des études
de la littérature sur le recouvrement vertical des nuages.

La longueur de décorrélation étant le plus souvent considérée comme indépendante de la réso-
lution verticale dans les GCM, le formalisme ERO pourrait être appliqué à une paramétrisation
prenant en compte la variation de Lα avec la résolution verticale pour le recouvrement nuageux,
mais également la variabilité sous-maille de la fraction nuageuse. Il serait alors nécessaire de quan-
tifier l’impact d’une telle paramétrisation sur le fonctionnement du GCM, notamment l’impact
radiatif des nuages. Certains des paramètres concernant l’interaction nuage-rayonnement étant op-
timisés par du tuning dans les modèles, la prise en compte d’une telle paramétrisation nécessiterait
un travail important de réajustement.

Si l’hétérogénéité horizontale du contenu en eau liquide, et sa prise en compte lors de calculs
radiatifs dans le spectre solaire a été mentionnée, la corrélation verticale de cette hétérogénéité (dite
corrélation de rang) n’a pas été explorée. Elle peut néanmoins avoir un impact non-négligeable sur
le rayonnement. L’adaptation du formalisme ERO à la modélisation de cette corrélation est éga-
lement une piste de recherche, notamment en lien avec les hypothèses de recouvrement faites par
certains simulateurs d’observables.

Enfin, tous les développements liés au recouvrement vertical des nuages présentés ici supposent
l’hypothèse colonnes-indépendantes, et ne modélisent qu’un aspect unidimensionnel de la distribu-
tion des nuages. Pourtant, les effets radiatifs 3D des nuages ne sont pas toujours négligeables, et
représentent aujourd’hui un sujet de recherche à part entière. Il serait donc intéressant d’essayer
de lier les problématiques de recouvrement des nuages à celles des effets 3D. Certains développe-
ments ont été réalisé pendant cette thèse dans cette direction (voir figure 6.1) et sont mentionnés
en annexe. Ils mériteraient d’être explorés plus en profondeur, et pourraient alors être appliqués à
la création d’un algorithme de génération de scènes nuageuses représentant - au moins en partie -
la structure tridimensionnelle des nuages.
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Figure 6.1 – Deux façons de modéliser la distribution spatiale des nuages et de leur contenu en
eau liquide, pour un champ de cumulus. Dans chaque cas est montré la carte du contenu en eau
liquide intégré (Liquid Water Path, LWP). À gauche est présenté le champ nuageux d’origine, issu
d’une simulation LES de résolution 25 m. Pour la carte du milieu, chaque nuage a été reproduit avec
un empilement de disques, chacun ayant la même surface que le nuage de la simulation d’origine
pour la même altitude. Les disques ont un contenu en eau liquide homogène à chaque altitude,
et se recouvrent avec une hypothèse de recouvrement exponentiel-aléatoire de paramètre α calculé
pour reproduire la couverture totale de la simulation. À droite le recouvrement de ces disques est
maximal, et leur contenu en eau liquide utilise la même hypothèse que l’algorithme TripleClouds,
avec un contenu en eau liquide plus faible sur les bords du disque, et plus concentré au milieu. Le
cas utilisé est ARM. Certains développements similaires sont présentés en annexe.

6.2.2 Concernant la suite du projet MCGRad

L’algorithme RadForce, présenté dans le chapitre 4, et utilisé pour produire les résultats du
chapitre 5, est en cours de développement. Les calculs présentés ne prennent par exemple pas en
compte l’absorption liée au continuum de vapeur d’eau. Sa prise en compte permettra d’obtenir des
résultats plus complets, et davantage comparables avec d’autres estimations de la littérature, par
exemple le flux infrarouge en surface et au sommet de l’atmosphère, ou le forçage radiatif lié au
doublement de la concentration de CO2. D’autres améliorations sont également prévues concernant
les nuages, comme la prise en compte de l’hétérogénéité horizontale du contenu en eau liquide et
sa corrélation verticale. Les propriétés radiatives des cristaux de glace et leur impact sur les calculs
de flux présentés méritent également un traitement particulier, et la thèse de Julie Carles qui est
en cours s’intéresse à l’impact radiatif des nuages hauts.

Comme nous l’avons montré dans le chapitre 5, le code RadForce nous donne accès à de nouveaux
diagnostiques pour analyser des calculs de flux au sommet de l’atmosphère et en surface, grâce aux
profils d’altitudes d’émission de chaque source émettrice, mais aussi leurs spectres. Cela nous per-
met de différencier l’effet de chaque espèce et leurs intéractions, notamment pour les estimations de
forçages radiatifs. Les résultats présentés n’utilisent qu’en partie les nombreuses possibilités offertes
par ces outils, et de plus amples analyses sont en cours. En particulier nous n’avons pas présenté
ici certaines analyses spectrales rendues possible par ces nouvelles représentations (par exemple
concernant l’élargissement de profil de raie du CO2 lors de l’augmentation de sa concentration, voir
Jeevanjee et al. (2021) ). D’autres calculs pourront être faits pour calculer les flux, à la fois montant
et descendant, à différentes altitudes, et ainsi peut être reproduire des profils verticaux de taux de
chauffage sur la hauteur de l’atmosphère. Si cela n’a pas été mentionné ici, les temps de calculs de
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RadForce sont très faibles : les calculs présentés ici durent environ 5 minutes pour 106 réalisations
sur un seul processeur d’ordinateur portable. La parallélisation permettra une réduction importante
de ces temps, permettant ainsi de réaliser de nombreux calculs.
De nombreuses possibilités concernant le recouvrement à la volée n’ont pas encore été étudiées : une
analyse de l’échantillon global de profils atmosphériques tirés d’une simulation LMDZ est en cours,
et soulève certaines questions : si une longueur de décorrélation constante est utilisée, pour quelle
longueur retrouve-t-on la couverture nuageuse globale donnée par les observations ? Peut-on faire
le même raisonnement pour les couvertures nuageuse à différentes altitudes, comme celles présen-
tées par la figure 6.2 ? Il serait alors par exemple possible de définir une longueur de décorrélation
pour les nuages bas, moyens et hauts qui permettrait de bien représenter la couverture nuageuse à
chacune de ces altitudes. Des questions similaires se posent avec la prise en compte de l’hétérogé-
néité verticale de la fraction nuageuse : retrouve-t-on les longueurs caractéristiques présentées dans
l’article du chapitre 3 à l’échelle globale et avec une résolution verticale variable ? Enfin, l’impact
radiatif des nuages et de la description précise de leur distribution verticale étant beaucoup plus im-
portant dans le spectre solaire, une version SW de RadForce permettra d’analyser plus précisément
cet impact. Il sera intéressant de reproduire certains des résultats concernant le spectre solaire et
présentés dans l’article, mais cette fois avec des échantillons globaux de profils nuageux, et avec les
possibilités de RadForce. Si les profils d’altitudes d’émission ne seront pas définis pour le spectre
solaire, il sera possible de voir l’impact de différentes hypothèses de recouvrement et de gestion de
la variabilité sous-maille de la fraction nuageuse et du contenu en eau sur les valeurs de flux, et de
nouveaux outils pourront également être développés.

Enfin se pose la question de la prise en compte des effets 3D des nuages dans RadForce. Est-il
possible de passer à une version 3D du code qui prenne en compte toute la complexité géométrique
des nuages ? S’il est formellement possible, à chaque réalisation Monte Carlo, de générer une grille
3D représentant la géométrie des nuages, cette option semble irréalisable numériquement. Est-il
alors possible de générer cette géométrie 3D “à la volée”, sans avoir à créer de grille 3D complète
pour chaque réalisation ? Le développement de cette méthode dans le cas 1D représente une première
étape dans cette direction.
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Figure 6.2 – Cartes de fractions nuageuses globales, pour différentes altitudes et différents types
de nuages. Figure issue de Siebesma et al. (2020).
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7.4.1 Profils d’altitudes d’émission en ciel clair . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 162

7.4.2 Autres profils pour un doublement de la concentration du CO2 . . . . . . . 164

139



140 Chapitre 7. Annexes

7.1 Quelques preuves concernant le recouvrement exponentiel-aléatoire

Dans cette section sont présentées quelques preuves formelles de propriétés fondamentales de
l’algorithme ERO du chapitre 3.

7.1.1 L’algorithme ERO conserve le profil de fraction nuageuse.

Supposons un profil nuageux (CF )i ∈ [0, 1]N et un paramètre de recouvrement α. L’échantillon
d’états nuageux cs,i ∈ [0, 1]Ns×N est obtenu par l’algorithme ERO présenté dans l’article du chapitre
3. On veut démontrer ici que le profil de fraction nuageuse est conservé lors de cet échantillonnage,
c’est-à-dire que :

∀i ∈ [1, N ], E[ci] = CFi (7.1)

La preuve est faite par récurrence.

— Pour i = 1, l’égalité est directe par définition de ERO : en effet pour N = 1, on a P∅ = 1−CF1,
or P∅ est la probabilité de générer une fraction nulle dans la maille i = 1. On a donc bien
E[cs,i] = CFi

— On suppose maintenant que la propriété (7.1) est vraie au niveau k, avec k ∈]1, N [. Montrons
que c’est également le cas en k + 1.
On souhaite calculer E[cs,k+1]. On notera P (0i) la probabilité de générer une maille ciel clair
au niveau i et P (1i) la probabilité de générer une maille nuageuse au niveau i. On a :

E[cs,k+1] = P (1k+1) = 1 − P (Ok+1) (7.2)

Calculons donc directement P (0k+1) par soucis de lisibilité. Une simple formule de probabilités
conditionnelles nous donne :

P (0k+1) =P (0k+1 ∩ 0k) + P (0k+1 ∩ 1k)

=P (0k) × P (0k+1|0k) + P (1k) × P (0k+1|1k)

=(1 − CFk) × P (0k+1|0k) + CFk × P (0k+1|1k)

(7.3)

par hypothèse de récurrence. De plus les probabilités P (0k+1|0k) et P (0k+1|1k) sont connues
et données par :

P (0k+1|0k) =α
1 −max(CFk, CFk+1)

1 − CFk
+ (1 − α)(1 − CFk+1)

P (0k+1|1k) =
CFk −min(CFk, CFk+1)

CFk
− (1 − α)CFk+1

(7.4)

❍ Quand CFk > CFk+1 alors on a :
P (0k+1|0k) =α + (1 − α)(1 − CFk+1)

P (0k+1|1k) =
CFk − αCFk+1

CFk
− (1 − α)CFk+1

(7.5)

❍ Inversement quand CFk < CFk+1 alors on a :P (0k+1|0k) =α
1 − CFk+1

1 − CFk
+ (1 − α)(1 − CFk+1)

P (0k+1|1k) =1 − α− (1 − α)CFk+1

(7.6)
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Dans les deux cas les différents termes se simplifient et on obtient bien P (0k+1) = 1−CFk + 1,
et donc de façon équivalente E[ck+1] = P (1k+1) = CFk+1.

La propriété est donc démontrée par récurrence.

7.1.2 La génération d’un échantillon de sous-colonnes nuageuses par ERO est indépen-
dante du point de départ dans la colonne.

L’algorithme ERO génère un échantillon de sous-colonnes nuageuses en partant du haut des
sous-colonnes et en calculant les probabilités de transition entre couches adjacentes, jusqu’en bas.
Cet ordre arbitraire a-t-il un impact sur le résultat ? En nous plaçant dans le cas le plus général où
la couche de départ est quelconque, montrons que le résultat est inchangé. On considérera que la
couche de départ est k ∈ [1, N ], et que le reste de chaque sous-colonnes est générer à partir de ce
niveau. On considère que le profil de fraction nuageuse initial est (CFi)[1,N ] avec i = 1 au sommet
de la couche nuageuse et i = N la base de la couche nuageuse. En générant chaque sous-colonne
à partir du niveau i = k, on génère donc l’état nuageux des couches [k − 1, 1] “vers le haut” et les
couches [k + 1, N ] “vers le bas”.
On notera P∅(k) la probabilité de générer une colonne uniquement composée de mailles ciel clair
avec k comme niveau de départ. Dans l’algorithme ERO, on calcule le paramètre de recouvrement
α permettant de générer la couverture totale voulue CC en calculant P∅(1). Montrons que P∅(1) =
P∅(k), et ainsi que l’on génère la même couverture nuageuse dans les deux cas. En partant du niveau
i = k on a, pour un paramètre de recouvrement α ∈ [0, 1] donné :

P∅(k) = (1 − CFk) ×
1∏

i=k−1

[
α(1 −max(CFi, CFi+1))

1 − CFi+1
+ (1 − α)(1 − CFi)

]

×
N−1∏
i=k

[
α(max(CFi, CFi+1))

1 − CFi
+ (1 − α)(1 − CFi+1)

] (7.7)

Les transitions “vers le bas” de k à N sont les même dans le calcul de P∅(k) et P(1), et le
deuxième produit se simplifie donc si on calcule le rapport des deux :

P∅(k)

P∅(1)
=

1 − CFk

1 − CF1
×
∏2

i=k

[
α(1−max(CFi,CFi−1))

1−CFi
+ (1 − α)(1 − CFi−1)

]
∏k−1

i=1

[
α(1−max(CFi,CFi+1))

1−CFi
+ (1 − α)(1 − CFi+1)

]
=
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×
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i=1
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α(1 −max(CFi, CFi+1))(1 − CFi+1) + (1 − α)(1 − CFi)(1 − CFi+1)2

=
1 − CFk

1 − CF1
×

k−1∏
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1 − CFi

1 − CFi+1
= 1

La couverture nuageuse produite par ERO ne dépend donc pas du niveau de départ de la
génération des sous-colonnes. On peut également démontrer par récurrence, comme cela est fait
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dans la section précédente, que quel que soit le niveau de départ, ERO conserve toujours le profil
de fraction nuageuse.

7.2 ERO et effets 3D des nuages

Dans cette section sont présentées certaines analyses et développements réalisés pendant cette
thèse sur la structure 3D des nuages, et son impact sur le rayonnement. La plupart de ces dévelop-
pements sont directement liés au recouvrement vertical des nuages.

7.2.1 Différences de flux 3D et 1D dans le solaire pour des LES

Les échantillons de sous-colonnes générés dans le chapitre 3 en utilisant l’hypothèse de recou-
vrement exponentiel-aléatoire, ne prennent en compte que la distribution verticale des nuages. Les
calculs radiatifs réalisés sur ces échantillons supposent donc l’hypothèse de colonnes indépendantes,
afin de négliger le transport horizontal d’énergie radiative. La figure 7.1 montre, pour le cas BO-
MEX, la différence entre ces calculs de reflectivités nuageuses solaires 1D et leurs équivalents 3D,
avec le code Monte Carlo SCART. Pour tous les calculs, l’impact de l’angle solaire n’est pas pris en
compte et celui-ci est purement vertical. Premièrement, les différences de réflectivité nuageuse pour
les LES entre les calculs 3D et 1D (effets 3D des nuages) varient peu au cours de la journée. Ces
effets 3D des nuages causent une réduction relative de 10 ∼ 15% de l’albedo nuageux par rapport
aux calculs 1D. Ces résultats sont cohérents avec ceux de la littérature (Davis and Marshak, 2010;
Ham et al., 2014).

Il est également à noter que les calculs 3D réalisés sur les échantillons ERO 1D (en pointillés
rouges) donnent des valeurs significativement inférieures à celles des LES. Comme les sous-colonnes
générées sont d’abord placées aléatoirement sur une grille 2D afin de créer une grille 3D et réaliser
un calcul Monte Carlo (voir graphique de gauche de la figure 7.2), les effets 3D sont en fait sures-
timés, comme nous le verrons plus loin.

On retiendra donc que la génération de sous-colonnes avec l’hypothèse ERO représente fidèle-
ment la structure verticale des nuages et l’albedo nuageux calculé avec l’hypothèse ICA, mais n’est
a priori pas capable de reproduire les effets radiatifs 3D des nuages. Dans la section suivante nous
essayons d’analyser si une certaine organisation horizontale d’un échantillon de sous-colonnes ERO
peut représenter une partie de ces effets.
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Figure 7.1 – Différence entre le flux solaire calculé à TOA en 3D (en pointillés) et en 1D ICA
(traits pleins). Le cas représenté est BOMEX.
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7.2.2 Organisation horizontale d’un échantillon nuageux 1D

La méthode d’échantillonnage nuageux utilisant l’hypothèse ERO, présentée dans le chapitre 3,
prend en compte uniquement la distribution verticale de la fraction nuageuse. Les échantillons de
sous-colonnes ainsi créés sont alors utilisés pour calculer des flux TOA avec l’hypothèse ICA, en
négligeant ainsi le transport horizontale de rayonnement, car les sous-colonnes ainsi crées n’ont pas
d’organisation horizontale, et ne forment en fait pas de scène nuageuse à proprement parler. Cela
soulève une question : pourrait-on organiser ces sous-colonnes pour créer une scène nuageuse avec
des propriétés géométriques et radiatives 3D assez proches du LES d’origine ? Cette courte sous-
section ne répond pas à cette question mais présente très succinctement une potentielle méthode à
explorer pour y répondre.

Un premier travail d’analyse nécessaire afin d’évaluer la possibilité d’organiser horizontalement
un échantillon de sous-colonnes nuageuses consiste à se baser sur une scène déjà existante. Pour
cela nous utilisons, comme dans le chapitre 3, une simulation LES à haute résolution (25 m) comme
référence. Nous générons ensuite un échantillon de sous-colonnes à la même résolution verticale, en
utilisant l’hypothèse ERO, afin de reproduire la même couverture nuageuse totale que celle de la
scène d’origine. Le nombre de sous-colonnes dans cet échantillon est le même que celui des sous-
colonnes de la simulation. Afin d’organiser horizontalement l’échantillon, nous nous basons sur la
distribution 2D du LWP de la simulation LES. Ainsi la sous-colonne de l’échantillon ayant le LWP
le plus élevé sera placé sur une plan 2D à la place de la sous-colonne ayant le LWP le plus élevée
de la simulation, etc.... Comme le montre la figure 7.2, nous créons ainsi une scène nuageuse dont
la distribution 2D du LWP a la même “forme” que celle de la simulation d’origine. Ici les valeurs
de LWP ne sont pas parfaitement identiques entre les deux figures car l’échantillon 1D a été créé
avec un contenu en eau liquide homogène horizontalement à chaque altitude. Les contenus en eau
liquide totaux, ainsi que la couverture nuageuse sont par contre identiques.

La figure 7.3 montre pour la simulation d’origine et l’échantillon réorganisé horizontalement, le
contenu en eau liquide total intégré suivant un axe horizontal. On observe certaines similarités :
l’échantillon a été réorganisé suivant le LWP intégré verticalement, mais cela permet également
de reproduire certaines caractéristiques géométriques horizontales. On retrouve en particulier six
zones (représentées par les lettres a) à f) dans la figure 7.3). Dans chacune de ces zones, et pour
les deux scènes, la quantité d’eau liquide est plus faible sur les bords, et augmente au centre. Ces
similitudes sont expliquées en partie par le positionnement horizontal des différents nuages dans la
scène d’origine, et reproduire la carte de LWP reproduit une partie de cette organisation. Le nuage
le plus grand et avec le plus fort contenu en eau liquide de la scène d’origine, en x ∈ [4, 6]km et
y ∈ [2, 4]km correspond par exemple au domaine e) pour les deux scènes.
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Figure 7.2 – Schéma présentant la méthode utilisée pour réorganiser horizontalement un échan-
tillon nuageux généré avec l’hypothèse ERO. Cet échantillon, qui ne présente initialement aucune
forme d’organisation horizontale, est “rangé” en suivant les quantiles de LWP du LES d’origine.

Figure 7.3 – Contenu en eau liquide intégré horizontalement selon l’axe x pour le LES d’origine, et
pour l’échantillon réorganisé horizontalement. Les différentes zones similaires entre les deux scènes
ont été représentées par les lettres a) à f).



146 Chapitre 7. Annexes

La figure 7.4 montre les résultats des calculs radiatifs réalisés pour estimer l’impact sur l’abedo
de cette organisation horizontale. Ces calculs sont réalisé par l’algorithme Monte Carlo SCART,
mais cette fois sans l’hypothèse colonnes-indépendantes, le calcul est donc réalisé en 3D. On y com-
pare l’albedo des LES (en bleu) à celui d’un échantillon ERO avec (en orange) et sans (en vert)
organisation horizontale, pour un contenu en eau liquide homogène (haut) ou hétérogène (bas). On
observe en premier lieu que les scènes ayant un contenu en eau liquide homogène ont un albedo
plus fort. Ce résultat est connu est a déjà été vérifié dans le chapitre 3. De plus si l’on compare
les valeurs de l’albedo 3D des LES à celles de l’albedo 1D (ICA) de ces mêmes LES (article du
chapitre 3, figure 4), on vérifie une nouvelle fois que l’albedo 1D est plus fort : les effets 3D des
nuages réduisent bien l’albedo.

On observe également une nette différence entre l’abedo de l’échantillon ERO avec et sans orga-
nisation horizontale : celle-ci améliore bien les valeurs d’albedo calculées par rapport à celle du LES,
en réduisant de plus de moitié l’erreur associée. Pour l’échantillon sans organisation horizontale,
celle-ci est en fait aléatoire : comme on le voit dans le graphique de gauche de la figure 7.2, les
sous-colonnes nuageuses sont complètement éparpillées dans le plan 2D. Cela a pour effet d’aug-
menter fortement la surface de bords de nuages, et augmente donc en conséquence les effets 3D des
nuages, réduisant donc l’albedo de la scène. Cette erreur est en partie corrigée par l’organisation
horizontale de l’échantillon (orange), dont l’albedo se rapproche de celui des simulations d’origine.

Si cette tentative d’organisation horizontale d’un échantillon de sous-colonnes nuageuses ne per-
met pas, pour les scènes étudiées, de reproduire parfaitement les effets radiatifs 3D des nuages, et
les surestiment encore, elle permet néanmoins de réduire environ de moitié cette erreur par rapport
à un cas sans aucune organisation horizontale. Ce premier essai laisse donc espérer pouvoir générer
une organisation horizontale pour un échantillon de sous-colonnes ERO qui représente, au moins
en partie, les effets radiatifs 3D des nuages. Il serait intéressant de tester différentes hypothèses
d’organisation de la distribution 2D du LWP : disques de tailles variables, ou distribution pouvant
contraindre la surface de bords de nuages. Cette méthode soulève également d’autres questions :
les champs nuageux étudiés ici sont des champs de cumulus et ne contiennent donc à chaque fois
qu’une seule couche nuageuse continue. Cette méthode est-elle envisageable pour des champs avec
différents niveaux nuageux, et des nuageux individuels se recouvrant ? Pourra-t-on simplement ap-
pliquer cette méthode à chaque couche nuageuse continue avant de les recouvrir verticalement de
manière aléatoire ? Cela reste à explorer.

La section suivante explore certaines hypothèses de reconstruction de champs nuageux en 3D. La
méthode d’organisation horizontale du LWP n’y est pas utilisée mais des tentatives d’organisation
3D mêlant recouvrement exponentiel-aléatoire et distribution 2D sont présentées.
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Figure 7.4 – Albedos calculés avec un algorithme Monte Carlo utilisé en 3D, pour différentes
scènes nuageuses, avec un contenu en eau liquide homogène (haut) et hétérogène (bas). On com-
pare l’albedo de simulations LES (bleu), à l’albedo d’un échantillon ERO avec une organisation
horizontale aléatoire (vert), et le même échantillon avec l’organisation horizontale du LES expli-
quée plus haut (orange). L’échantillon est généré à partir d’une colonne 1D de résolution verticale
de 25 m (comme les simulations LES). Le cas utilisé est ARM.
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7.2.3 Quelques développements concernant la représentation 3D des nuages

La structure 3D des nuages a été très peu étudiée dans cette thèse, le recouvrement vertical
des nuages occupant une place centrale. Certaines études ont néanmoins été menées concernant la
distribution 3D des nuages, et son effet radiatif, pendant le stage de recherche de Pierre-Aurélien
Stahl. Certains des résultats trouvés pendant ce stage sont succinctement présentés ici.

Recouvrement vertical de nuages individuels

Dans les développements présentés dans le chapitre 3, on calcule, à partir d’un profil vertical
de fraction nuageuse, le paramètre de recouvrement α permettant de générer un échantillon avec la
couverture nuageuse voulue. Ce paramètre est calculé pour une résolution verticale de départ, une
résolution verticale d’arrivée, et pour la scène totale. Ce raisonnement est reproduit ici, pas pour
une scène nuageuse complète, mais pour chaque nuage individuel de cette scène. Pour faire cela
nous créons, à partir d’une simulation LES de résolution 25 m, un champs nuageux pour chaque
cumulus individuel : chaque nuage est identifié comme un objet distinct. On calcule ensuite le pa-
ramètre de recouvrement permettant de reproduire la couverture nuageuse d’une scène composée
d’un seul nuage, pour chacun de ces nuages. On considère pour cela qu’on utilise le profil de fraction
nuageuse du nuage seul dans la scène totale, à la résolution verticale de 25 m, et qu’on génère un
échantillon ERO à cette même résolution.

La figure 7.5 montre les paramètres de recouvrement calculés ainsi pour chacun des nuage d’une
simulation LES du cas ARM. Les deux graphiques montrent que les paramètres de recouvrement
calculés pour chaque nuage sont en majorité très proche du paramètre calculé pour la scène entière.
Les nuages n’ayant pas de paramètre de recouvrement sont parmi les nuages ayant la plus petite
surface, et ne sont composés que d’une seule couche nuage. Le recouvrement n’est pas défini pour
ces nuages. On observe également que la taille des nuages (la couverture individuelle de chaque
nuage) ne semble a priori pas (ou peu) corrélée à leur paramètre de recouvrement. Ce résultat est
montré ici pour une seule simulation du cas ARM, mais des résultats similaires ont été trouvé pour
les cas BOMEX, RICO et SCMS. D’après ces premiers résultats il semble donc que le recouvrement
vertical des nuages individuels peut être représenté par le même paramètre de recouvrement ERO
que les scènes complètes.
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Figure 7.5 – Haut : paramètres de recouvrement (bleu) de chaque nuage individuel d’une simu-
lation LES de cumulus, classés par surface du nuage (rouge). L’indice en abscisse correspond au
numéro de chaque nuage, cette numérotation étant arbitraire. Bas : ces paramètres sont présentés
en fonction de la fraction nuageuse.
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Méthode de reconstruction de nuages individuels

Nous utilisons ici le résultat présenté plus haut sur le recouvrement vertical des nuages indi-
viduels. Si le recouvrement vertical de chaque nuage peut être représenté de la même façon que
celui d’une scène nuageuse entière, peut-on utiliser cette information pour développer une stra-
tégie de représentation de la géométrie nuageuse 3D d’un nuage ou d’un champ nuageux ? Nous
présentons ici une telle méthode, qui consiste à modéliser les cumulus par un empilement de disques.

Nous voulons, par la méthode présentée ici, pouvoir générer des cumulus individuels, en connais-
sant leur couverture individuelle et leur profil de fraction nuageuse individuel. Soit un tel nuage.
Avec ces informations concernant ce nuage, nous pouvons calculer le paramètre de recouvrement
exponentiel-aléatoire α qui permettrait de générer un échantillon de sous-colonnes nuageuse ayant
le même profil de fraction nuageuse et la même couverture nuageuse. Cependant nous ne pouvons
pas appliquer la méthode de génération ERO présentée dans le chapitre 3 car nous souhaitons gé-
nérer un “vrai” nuage, c’est-à-dire un volume connexe fini de l’espace, un objet bien défini avec une
certaine forme qu’il reste donc à définir. Si on suppose que le profil de fraction nuageuse que l’on
connâıt à chaque altitude du nuage est sa fraction nuageuse surfacique, on connâıt donc sa surface
“à chaque étage”. Nous partons donc de cette hypothèse, et faisons comme choix de représenter
ce nuage par un empilement de disques. Si nous voulons conserver la surface du nuage à chaque
niveau, nous connaissons donc le rayon de chaque disque devant être utilisé pour le représenter. Il
nous faut donc maintenant modéliser comment ces différents disques se recouvrent verticalement
pour conserver la couverture totale du nuage.

Nous connaissons donc la surface des différents disques à “empiler”, ainsi que le paramètre de
recouvrement α. Grâce à ce paramètre et la définition du recouvrement exponentiel-aléatoire, nous
en déduisons donc une surface de recouvrement entre deux disques successifs. Nous savons à chaque
altitude comment doivent se recouvrir les différents disques. Nous pouvons maintenant générer un
nuage de la façon suivante : en commençant par le haut du nuage, nous connaissons le rayon du
disque représentant la surface du nuage à ce niveau. Pour le niveau immédiatement inférieur, nous
connaissons le rayon de ce second disque, et connaissons également la proportion de ce disque qui
doit être placé “sous” le premier. Ce placement est défini à 2π près (et l’impact radiatif de ce
choix n’a pas encore été étudié). Pour le troisième niveau, nous connaissons également le rayon du
nouveau disque, et la fraction de ce disque qui doit être “sous” l’ombre projetée des deux disques
précédents. Le centre du troisième disque est choisi aléatoirement parmi les positions permettant de
contraindre ce bon recouvrement, et l’impact de ce choix n’a pas encore été étudié pour le moment.
Ce processus est répété pour tous les niveaux du nuages. La figure 7.6 montre pour un cumulus
individuel issue d’une simulation LES (gauche) le résultat d’une telle génération par empilement
de disques (droite). Les couleurs représente les différentes altitudes, afin de mieux percevoir la géo-
métrie du nuage. Le nuage ainsi généré a le même profil de fraction surfacique que le nuage initial,
ainsi que la même couverture totale.

En plus de conserver la couverture totale du nuage et son profil de fraction nuageuse, cette
reconstruction permet une bonne représentation de la distribution verticale de “l’étalement” du
nuage. La figure 7.7 est similaire à la figure 2 de l’article du chapitre 3, et montre la “surface
ajoutée” à la couverture totale du nuage, en fonction de l’altitude, comparée à celle du nuage de la
simulation d’origine. La connaissance de la couverture totale du nuage permet, grâce à l’hypothèse
ERO, de représenter très fidèlement la distribution verticale de la fraction nuageuse.
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Figure 7.6 – Graphiques présentant une méthode de reconstruction d’un nuage individuel. Les
couleurs représentent l’altitude afin de mieux distinguer la forme du nuage. À gauche est représenté
un nuage individuel issue d’une simulation LES, de résolution 25 m. À droite ce nuage est reconstruit
ainsi : à chaque altitude le nuage à la même surface que le nuage d’origine, mais représenté par
un disque. Les différents disque se recouvrent avec un paramètre de recouvrement ERO α, calculé
pour que le nuage ait la même couverture totale que le nuage d’origine.

Figure 7.7 – Profil de fraction nuageuse d’un nuage individuel, issu d’une simulation LES. Pour
deux situation (en bleu le nuage issu de la simulation, en orange le nuage reconstruit), on représente
la fraction “supplémentaire” car que chaque couche rajoute dans la couverture totale du nuage
individuel. Cette fraction est normalisée, et représentée entre l’altitude de la base et du sommet du
nuage.
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Impacts radiatifs

Quels sont les impacts radiatifs dans le solaire de la reconstruction nuageuse présentée dans
la section précédente ? La figure 7.8 compare des valeurs radiatives solaires pour deux simulations
LES et leur équivalent constitué de nuages individuels reconstruits avec cette méthode. À gauche
est présenté le LWP de la simulation d’origine, au centre celle du champs nuageux généré par em-
pilements de disques, et à droite les différences par rapport au LES de différentes valeurs radiatives
(flux solaire reçu à la surface, en bleu, flux absorbé en rouge et flux réfléchi à TOA, en jaune), pour
différents angles zénithaux.

Figure 7.8 – Comparaisons de calculs de flux pour deux champs nuageux (cas ARM à deux
instants différents). À chaque fois les valeurs de flux solaire absorbé dans le milieux, reçu à la
surface et réfléchi à TOA sont comparés pour le champs LES d’origine et pour sa reconstruction.
La reconstruction a été réalisée en remplaçant chaque nuage de la simulation d’origine (à gauche) par
un empilement de disques se recouvrant avec l’hypothèse ERO pour conserver la fraction nuageuse
totale de la scène (au milieu). Les valeurs radiatives sont calculées par le code radiatif Monte Carlo
SCART, et sont calculés pour différents angles zénithaux du flux solaire incident.

Nous avons présenté ici quelques résultats concernant la modélisation de la géométrie 3D de
nuages individuels dans des champs de cumulus, et sur l’impact radiatif des hypothèses de modélisa-
tion faites. D’autres analyses ont été réalisées (notamment sur la distribution 3D des cumulus dans
les scènes étudiées, et les distribution statistique des hauteurs de nuages), et un travail important
reste nécessaire afin de pouvoir exploiter ces résultats.
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7.3 Figures supplémentaires de flux infrarouge TOA pour 4 profils ciel
clair

Dans cette section sont présentés les profils d’altitudes d’émission des différentes espèces gazeuses
pour différents calculs TOA infrarouges réalisés sur des profils ciel-clair. Seules les figures concernant
le profil MLS ayant été présentées dans le chapitre 4, on présente ici des résultats pour 4 autres
profils étudiés. Sont d’abord présentés les calculs pour le forçage radiatif du CO2, puis pour le
forçage de la vapeur d’eau.

7.3.1 Effet d’un doublement du CO2

Profil Mid Latitude Winter :

Figure 7.9 – Variations des altitudes d’émission des différentes espèces émettrices lors d’un dou-
blement de la concentration en CO2 pour un calcul de flux LW à TOA pour le profil MLW. À
gauche est présenté le profil en densité d’énergie, qui permet de comparer l’énergie émise par les
différentes espèces à différentes altitudes. À droite cette densité a été normalisée par le flux total
émis par chaque espèce.
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Figure 7.10 – Variations des densités de flux émis par la vapeur d’eau (gauche) et le CO2 (droite)
lors du doublement de la concentration en CO2 du profil MLW, pour un calcul de flux LW à TOA
par RadForce.
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Profil Sub-Arctic Summer :

Figure 7.11 – Variations des altitudes d’émission des différentes espèces émettrices lors d’un
doublement de la concentration en CO2 pour un calcul de flux LW à TOA pour le profil SAS. À
gauche est présenté le profil en densité d’énergie, qui permet de comparer l’énergie émise par les
différentes espèces à différentes altitudes. À droite cette densité a été normalisée par le flux total
émis par chaque espèce.

Figure 7.12 – Variations des densités de flux émis par la vapeur d’eau (gauche) et le CO2 (droite)
lors du doublement de la concentration en CO2 du profil SAS, pour un calcul de flux LW à TOA
par RadForce.
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Profil Sub-Arctic Winter :

Figure 7.13 – Variations des altitudes d’émission des différentes espèces émettrices lors d’un
doublement de la concentration en CO2 pour un calcul de flux LW à TOA pour le profil SAW. À
gauche est présenté le profil en densité d’énergie, qui permet de comparer l’énergie émise par les
différentes espèces à différentes altitudes. À droite cette densité a été normalisée par le flux total
émis par chaque espèce.

Figure 7.14 – Variations des densités de flux émis par la vapeur d’eau (gauche) et le CO2 (droite)
lors du doublement de la concentration en CO2 du profil SAW, pour un calcul de flux LW à TOA
par RadForce.



Chapitre 7. Annexes 157

Profil Tropical :

Figure 7.15 – Variations des altitudes d’émission des différentes espèces émettrices lors d’un
doublement de la concentration en CO2 pour un calcul de flux LW à TOA pour le profil TRO. À
gauche est présenté le profil en densité d’énergie, qui permet de comparer l’énergie émise par les
différentes espèces à différentes altitudes. À droite cette densité a été normalisée par le flux total
émis par chaque espèce.

Figure 7.16 – Variations des densités de flux émis par la vapeur d’eau (gauche) et le CO2 (droite)
lors du doublement de la concentration en CO2 du profil TRO, pour un calcul de flux LW à TOA
par RadForce.
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7.3.2 Effet d’une augmentation de la concentration en vapeur d’eau

Profil Mid-Latitude Winter :

Figure 7.17 – Variations des altitudes d’émission des différentes espèces émettrices lors d’une
augmentation de 20% de la concentration en vapeur d’eau pour un calcul de flux LW à TOA pour
le profil MLW. À gauche est présenté le profil en densité d’énergie, qui permet de comparer l’énergie
émise par les différentes espèces à différentes altitudes. À droite cette densité a été normalisée par
le flux total émis par chaque espèce.

Figure 7.18 – Variations des densités de flux émis par la vapeur d’eau (gauche) et le CO2 (droite)
lors d’une augmentation de 20% de la concentration en vapeur d’eau du profil MLW, pour un calcul
de flux LW à TOA par RadForce.
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Profil Sub-Arctic Summer :

Figure 7.19 – Variations des altitudes d’émission des différentes espèces émettrices lors d’une
augmentation de 20% de la concentration en vapeur d’eau pour un calcul de flux LW à TOA pour
le profil SAS. À gauche est présenté le profil en densité d’énergie, qui permet de comparer l’énergie
émise par les différentes espèces à différentes altitudes. À droite cette densité a été normalisée par
le flux total émis par chaque espèce.

Figure 7.20 – Variations des densités de flux émis par la vapeur d’eau (gauche) et le CO2 (droite)
lors d’une augmentation de 20% de la concentration en vapeur d’eau du profil SAS, pour un calcul
de flux LW à TOA par RadForce.
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Profil Sub-Arctic Winter :

Figure 7.21 – Variations des altitudes d’émission des différentes espèces émettrices lors d’une
augmentation de 20% de la concentration en vapeur d’eau pour un calcul de flux LW à TOA pour
le profil SAW. À gauche est présenté le profil en densité d’énergie, qui permet de comparer l’énergie
émise par les différentes espèces à différentes altitudes. À droite cette densité a été normalisée par
le flux total émis par chaque espèce.

Figure 7.22 – Variations des densités de flux émis par la vapeur d’eau (gauche) et le CO2 (droite)
lors d’une augmentation de 20% de la concentration en vapeur d’eau du profil SAW, pour un calcul
de flux LW à TOA par RadForce.
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Profil Tropical :

Figure 7.23 – Variations des altitudes d’émission des différentes espèces émettrices lors d’une
augmentation de 20% de la concentration en vapeur d’eau pour un calcul de flux LW à TOA pour
le profil TRO. À gauche est présenté le profil en densité d’énergie, qui permet de comparer l’énergie
émise par les différentes espèces à différentes altitudes. À droite cette densité a été normalisée par
le flux total émis par chaque espèce.

Figure 7.24 – Variations des densités de flux émis par la vapeur d’eau (gauche) et le CO2 (droite)
lors d’une augmentation de 20% de la concentration en vapeur d’eau du profil TRO, pour un calcul
de flux LW à TOA par RadForce.
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7.4 Figures supplémentaires de flux infrarouge TOA pour un échantillon
global de profils atmosphériques

7.4.1 Profils d’altitudes d’émission en ciel clair

Figure 7.25 – Profils d’altitudes d’émission des différentes sources pour un calcul de flux infrarouge
TOA. La figure de gauche représente la densité d’énergie émise par chaque espèce et qui atteint le
sommet de l’atmosphère, en fonction de l’altitude d’émission, et la figure de droite représente la
densité de probabilité de cette distribution. Le calcul a été réalisé en ciel clair sur un échantillon
global de Ns = 106 colonnes atmosphériques.
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Figure 7.26 – Spectre d’émission pour un calcul de flux LW à TOA par RadForce sur un échantillon
d’un million de profils atmosphériques en ciel clair issus d’une simulation du GCM LMDZ. Le
graphique de gauche montre le spectre total du flux TOA, et le graphique de droite montre le
spectre de chaque source. La somme des profils à droite correspond au profil de gauche.
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7.4.2 Autres profils pour un doublement de la concentration du CO2

Figure 7.27 – Variations des altitudes d’émission des différentes espèces émettrices lors d’un
doublement de la concentration en vapeur d’eau pour un calcul de flux LW à TOA pour l’échantillon
global de profils atmosphériques. À gauche est présenté le profil en densité d’énergie, qui permet de
comparer l’énergie émise par les différentes espèces à différentes altitudes. À droite cette densité a
été normalisée par le flux total émis par chaque espèce. En bas est présentée la variation du profil
d’altitudes d’émission des nuages.
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MDZ5B). Les données sont des valeurs instantannées. Figure issue de Konsta et al.
(2022). . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 15

165

https://www.ecmwf.int/
https://www.ecmwf.int/
https://iasi.aeris-data.fr/
https://atrain.nasa.gov/


166 Table des figures
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milieu et dans le SW en bas) observé par les missions CERES (gauche) et ISCCP
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sphérique issue d’un GCM. Figure issue de Siebesma et al. (2020). . . . . . . . . . . 37
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a) correspond à l’altitude à 20% de la couche nuageuse (en partant de la base du
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échantillon ERO généré sans hypothèse sous maille pour la fraction nuageuse, pour
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4.4 Transmitivité d’un profil nuageux vertical avec recouvrement exponentiel-aléatoire.
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est ka=0.005 m−1. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 105
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espèces gazeuses. Pour chaque profil est également présenté le flux total (sur l’axe
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droite montre le spectre de chaque source. La somme des profils à droite correspond
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pour reproduire la couverture totale de la simulation. À droite le recouvrement de
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lement aucune forme d’organisation horizontale, est “rangé” en suivant les quantiles
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pour un calcul de flux LW à TOA par RadForce. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 160
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Tregan, J.-M., Amestoy, J.-L., Bati, M., Bézian, J.-J., Blanco, S., Brunel, L., Caliot, C., Charon,
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