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Résumé

Télédétection du contenu en vapeur d’eau au-dessus et autour de nuages
convectifs

Malgré les avancées significatives dans la recherche en physique de l’atmo-
sphère au cours des dernières décennies, de nombreuses incertitudes subsistent
concernant notre compréhension du changement climatique. Les connaissances
actuelles indiquent que les nuages jouent un rôle majeur dans ces incertitudes,
en raison des interactions complexes impliquant les aérosols, la vapeur d’eau, les
nuages, la circulation atmosphérique globale, la convection et les précipitations.
La vapeur d’eau joue un rôle essentiel dans la formation et le développement
des nuages, en particulier ceux issus de phénomènes convectifs qui, eux-mêmes,
redistribuent la vapeur d’eau dans l’atmosphère par le biais d’échanges entre les
nuages et leur environnement proche. Par conséquent, une compréhension plus
approfondie de la teneur en vapeur d’eau au-dessus et autour des nuages est
nécessaire pour améliorer notre compréhension des interactions entre la vapeur
d’eau et les nuages, et aider la communauté scientifique à mieux contraindre les
modèles de type « Large Eddy Simulation » et les modèles numériques de pré-
visions du temps. Notre recherche s’inscrit dans le cadre de la mission spatiale
« Cluster for Cloud evolution, ClImatE and Lightning » (C³IEL), dont l’objectif
est d’améliorer nos connaissances sur l’enveloppe 3D des nuages convectifs, leurs
vitesses de développement horizontale et verticale, le contenu en vapeur au-
dessus et autour, ainsi que l’activité électrique associée à ces systèmes convectifs.
Au cours de cette thèse, notre attention s’est portée sur l’obtention du contenu
intégré en vapeur d’eau en présence de nuages à partir d’observation satellite.
La restitution de cette quantité a été effectuée grâce à une approche probabiliste
Bayésienne : la méthode d’estimation optimale. Jusqu’à présent, peu d’études
ont explicitement démontré la faisabilité d’une telle inversion en cas de ciel
nuageux, en raison de la pénétration et diffusion du rayonnement dans le nuage
qui augmente le nombre de paramètres intervenant dans la relation entre les
luminances et le contenu en vapeur d’eau.
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xii Résumé

Des simulations de transfert radiatif ont été effectuées dans les trois bandes
spectrales infrarouge ondes courtes défini pour l’étude du contenu en vapeur
d’eau dans le contexte de la mission C³IEL, suivant l’hypothèse d’une atmosphère
constituée de couches plans-parallèles homogènes afin de générer des jeux de
luminances synthétiques pour tester l’algorithme d’inversion développé au cours
de cette thèse. L’application de notre algorithme d’inversion en conditions idéa-
lisées a permis de montrer la faisabilité de la restitution du contenu intégré en
vapeur d’eau au-dessus du nuage, situé au-dessus de l’océan à partir des lumi-
nances dans l’infrarouge ondes courtes, avec une précision de l’ordre de 1 kg m−2

lorsque le nuage est optiquement dense. Cependant, la précision de cette restitu-
tion diminue à mesure que l’épaisseur optique du nuage diminue. L’application
de l’algorithme sur des profils de vapeur d’eau réalistes, c’est-à-dire présentant
des profils verticaux nuageux non homogènes, a montré que le contenu intégré
en vapeur d’eau au-dessus de nuages d’eau liquide était restituable avec un biais
positif, lié à la pénétration dans le nuage, de l’ordre de 2,18 kg m−2, c’est-à-dire
du même ordre de grandeur que ceux obtenus dans des travaux antérieurs en
conditions de ciel clair. En présence de nuages de convection contenant de l’eau
liquide et de la glace, caractérisés par une épaisseur géométrique importante
et donc une altitude de sommet élevée, avec une épaisseur optique très élevée
et des contenus en vapeur d’eau très faibles, l’algorithme d’inversion que nous
avons développé ne permet pas de réaliser une restitution valable. Des pistes
d’améliorations sont donc proposées afin d’améliorer les restitutions du contenu
en vapeur d’eau dans des cas réalistes et de définir la limite restituable pour le
contenu en vapeur d’eau.

Mots clés : Vapeur d’eau, Télédétection, Estimation optimale, Nuages,
C³IEL



Abstract

Remote sensing of water vapor content above and around convective clouds

Despite significant advances in atmospheric physics research over the past
few decades, many uncertainties persist regarding our understanding of climate
change. Current knowledge indicates that clouds play a major role in these un-
certainties due to complex interactions involving aerosols, water vapor, clouds,
global atmospheric circulation, convection, and precipitation. Water vapor plays
a crucial role in clouds formation and development, especially those resulting
from convective phenomena that redistribute water vapor in the atmosphere
through exchanges between clouds and their immediate environment. There-
fore, a better understanding of water vapor content above and around clouds is
necessary to improve our comprehension of interactions between water vapor
and clouds and to help the scientific community better constrain Large Eddy
Simulation and numerical weather forecasting models. Our research is part of
the Cluster for Cloud evolution, ClImatE and Lightning (C³IEL) space mission,
which aims to enhance our knowledge of the 3D envelope of convective clouds,
their horizontal and vertical development velocities, the water vapor content
above and around clouds, and the electrical activity associated with these convec-
tive systems. The focus of this thesis concerns the retrieval of integrated water
vapor content in the presence of clouds from satellite observations. This retrieval
was achieved through a Bayesian probabilistic approach : the optimal estima-
tion method. So far, few studies have explicitly demonstrated the feasibility of
such inversion under cloudy atmosphere because of the complexity related to
the penetration and scattering of radiation within the cloud. This increases the
number of parameters involved in the relationship between radiance and water
vapor content.

xiii



xiv Abstract

Radiative transfer simulations were conducted in the three shortwave infra-
red spectral bands defined for the study of water vapor content in the context
of the C³IEL mission. The atmosphere was assumed to be composed of homoge-
neous plan-parallel layers, and synthetic radiance datasets were generated for
testing the retrieval algorithm developed in this thesis. The feasibility of retrie-
ving integrated water vapor content above a cloud and over the ocean from short-
wave infrared radiances was shown with a precision of approximately 1 kg m−2

for optically dense clouds. However, the precision of this retrieval decreases
as the cloud optical thickness decreases. Tests were then realized with realistic
water vapor and cloud extinction profiles that present non-homogeneous cloudy
vertical profiles. This shows that integrated water vapor content above liquid
water clouds could be retrieved with a positive bias related to cloud penetration
of approximately 2,18 kg m−2. This value is of the same order of magnitude than
those obtained in previous work under clear-sky conditions. In the presence of
convective clouds containing both liquid and ice water, characterized by a signi-
ficant vertical extension and thus a high top altitude, very high optical thickness
and very low water vapor content, the retrieval algorithm does not succeed to
provide a valid retrieval. Suggestions are therefore proposed to improve water
vapor content retrievals in realistic cases and define the retrievable limit for
water vapor content.

Keywords : Water vapor, Remote sensing, Optimal estimation, Clouds,
C³IEL
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Introduction générale

« Le commencement de toutes les sciences, c’est l’étonnement de ce que les choses sont
ce qu’elles sont. » (Aristote)

Le changement climatique actuel, lié aux activités humaines, est devenu une

réalité incontestable qui représente de fait l’un des enjeux les plus importants

de notre époque. L’un des signes les plus flagrants de ce phénomène est le

réchauffement à l’échelle planétaire qui s’accentue de manière inquiétante depuis

le début du xxi
ème siècle (Masson-Delmotte et al. 2021). Ce phénomène a des

répercussions préoccupantes sur notre planète, ses écosystèmes, ses habitants,

ainsi que sur nos modes de vie.

Le réchauffement climatique est un sujet de recherche largement documenté

par de nombreuses publications au sein de la communauté scientifique mondiale

et dont la synthèse est réalisée dans les rapports réguliers du Groupe Intergouver-

nemental d’Experts sur l’évolution du Climat (GIEC) (Masson-Delmotte et al.

2021). Les constats sont nombreux et alarmants : les températures moyennes à

la surface de la Terre augmentent, les océans se réchauffent, les glaciers fondent,

les phénomènes météorologiques extrêmes s’intensifient et le niveau des mers et

des océans augmente.

La compréhension fine des processus atmosphériques revêt donc une impor-

tance fondamentale pour anticiper les conséquences du réchauffement clima-

tique et élaborer des solutions d’atténuation. Parmi ces processus, l’interaction

complexe entre la vapeur d’eau, les nuages et le rayonnement joue un rôle

essentiel.

1
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Cette interaction affecte non seulement la dynamique atmosphérique et les

précipitations mais également la répartition de l’énergie dans le système clima-

tique (e.g., Bony et al. 2015). Ainsi, l’effet des nuages sur le climat représente un

défi majeur pour les chercheurs (WCRP 2021).

La vapeur d’eau atmosphérique, en tant que composant minoritaire le plus

abondant dans l’atmosphère (Delmas et al. 2005), et principal gaz à effet de serre

dans l’atmosphère (e.g., Kiehl et al. 1997), joue un rôle crucial dans la régula-

tion de la température terrestre en absorbant et en émettant du rayonnement

infrarouge et micro-ondes dans l’atmosphère : c’est l’effet de serre, phénomène

naturel et indispensable à la vie sur Terre qui assure une température moyenne

de l’ordre de 15 °C. Pour information, elle serait d’environ −18 °C sans cet effet.

Cependant, depuis le début de l’ère industrielle, l’augmentation de la concen-

tration des gaz à effet de serre, due aux activités anthropiques, conduit à un effet

de serre dit additionnel qui engendre une anomalie positive de la température

globale.

Une atmosphère plus chaude contient une quantité de vapeur d’eau plus

importante qui conduit à une rétroaction positive en accroissant l’effet de serre

et qui d’autre part peut impacter la formation et l’évolution des nuages du fait

du lien étroit entre la vapeur d’eau et les nuages. Ces rétroactions nuageuses sont

différentes suivant l’altitude et le type de nuages formés (e.g., Fouquart 2006), et

sont liés à de nombreux processus multi-échelles spatiales et temporelles. Cette

complexité fait qu’ils sont encore mal représentés dans les modèles (Masson-

Delmotte et al. 2021). Pourtant, les nuages ont un effet non négligeable sur

le bilan radiatif de la Terre en contribuant à l’effet de serre et l’effet parasol

(Schmidt et al. 2010 ; Crutzen et al. 2003), sur le cycle hydrologique, en jouant

sur la formation des précipitations ainsi que sur la température de surface,

influençant les processus d’évaporation/évapotranspiration.

Les nuages convectifs, en particulier, jouent un rôle central dans la redistri-

bution verticale de la vapeur d’eau, de la chaleur et des aérosols, ce qui les place

au cœur de la régulation de la composition atmosphérique et de la distribution

d’énergie dans l’atmosphère.
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Cependant, la convection est particulièrement difficile à représenter dans

les modèles car les différentes paramétrisations proposées doivent prendre en

compte une multitude d’informations, eux-mêmes complexes à représenter. La

taille des grilles dans les modèles globaux ou de prévision numérique du temps,

bien plus grande que l’échelle des processus convectifs simulés rend la tâche

encore plus complexe (Rio et al. 2019).

Aujourd’hui encore, les modèles ont du mal à prédire les phénomènes météo-

rologiques extrêmes. À titre d’exemple, le 18 Août 2022, la Corse a été touchée

par un orage avec des rafales de vents atteignant des valeurs impressionnantes

(jusqu’à 225 km h−1). Des rafales de vent d’une telle intensité n’avaient jamais été

enregistrées auparavant en France métropolitaine (https://meteofrance.com/actu

alites-et-dossiers/actualites/evenement-exceptionnel-du-18-aout-2022-en-corse-

les-actions). Cet événement exceptionnel n’a pas pu être prédit avec certitude par

les modèles de Météo-France et des mesures de protection n’ont pas pu être prises

à temps (https://www.lemonde.fr/planete/article/2022/08/18/orages-en-corse-

meteo-france-invoque-une-situation-difficilement-previsible_6138393_3244.html).

Avec l’intensification des tempêtes (McCabe et al. 2001 ; Fyfe 2003), prédite

par les modèles climatiques, dans les années à venir, il est donc crucial de

collecter des données sur la variabilité temporelle et spatiale de la vapeur d’eau

dans une atmosphère nuageuse pour améliorer notre compréhension des liens

entre la vapeur d’eau et les nuages, et pour mieux contraindre les modèles

physiques des nuages à petite échelle et les modèles numériques de prévision du

temps.

Pour y parvenir, la télédétection spatiale est une approche de plus en plus

utilisée. La télédétection est un ensemble de techniques utilisées pour la dé-

termination à distance des propriétés d’un objet naturel ou artificiel, grâce au

rayonnement émis et/ou réfléchi par ce dernier. Elle peut être de deux sortes,

passive ou active.

https://meteofrance.com/actualites-et-dossiers/actualites/evenement-exceptionnel-du-18-aout-2022-en-corse-les-actions
https://meteofrance.com/actualites-et-dossiers/actualites/evenement-exceptionnel-du-18-aout-2022-en-corse-les-actions
https://meteofrance.com/actualites-et-dossiers/actualites/evenement-exceptionnel-du-18-aout-2022-en-corse-les-actions
https://www.lemonde.fr/planete/article/2022/08/18/orages-en-corse-meteo-france-invoque-une-situation-difficilement-previsible_6138393_3244.html
https://www.lemonde.fr/planete/article/2022/08/18/orages-en-corse-meteo-france-invoque-une-situation-difficilement-previsible_6138393_3244.html
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La télédétection passive consiste à capter et analyser le rayonnement émis

par une source naturelle (le Soleil par exemple) alors que la télédétection active

consiste à étudier le rayonnement provenant de l’instrument de télédétection

utilisé (les lidars par exemple sont des instruments de télédétection active). Ainsi,

cette approche a révolutionné notre capacité à étudier ces processus complexes.

Actuellement, les contenus et les profils de vapeur d’eau sont généralement

obtenus en conditions de ciel clair dans le proche infrarouge, et en tout ciel dans

le domaine des micro-ondes ou de l’infrarouge thermique à des échelles d’une

ou quelques dizaines de kilomètres.

Actuellement, très peu d’études sur le contenu en vapeur d’eau en ciel nua-

geux et dans le proche infrarouge ont été réalisées (e.g., Albert et al. 2001). La

majorité des études précédentes sur ce sujet ont été effectuées pour des condi-

tions de ciel clair. Les travaux réalisés dans le cadre de cette thèse se distinguent

car ils concernent la restitution du contenu en vapeur en conditions nuageuses

à haute résolution spatiale, dans le domaine de l’infrarouge ondes courtes. La

restitution de cette quantité permettra de révéler des aspects jusqu’ici peu ex-

plorés sur les interactions vapeur d’eau - nuage. Les développements menés

révèlent non seulement la complexité inhérente à la caractérisation de la vapeur

d’eau dans ces conditions atmosphériques particulières. Cette approche offre

une perspective intéressante sur les interactions entre la vapeur d’eau et les

nuages, ouvrant ainsi la voie à de nouvelles avancées dans la compréhension de

processus météorologiques complexes. Ces travaux s’inscrivent dans le contexte

de la mission spatiale C³IEL pour « Cluster for Cloud evolution, ClImatE and

Lightning » (https://arxiv.org/abs/2202.03182). Il s’agit d’un projet de mission

spatiale Franco-Israélien, fruit d’une collaboration entre l’agence spatiale fran-

çaise (Centre National d’Études Spatiales (CNES)) et l’agence spatiale israélienne

(Israel Space Agency (ISA)). Cette mission, dont le lancement est prévu pour

2027, sera dédiée à l’observation et l’étude des nuages convectifs. Elle a pour ob-

jectif d’obtenir l’enveloppe 3D des nuages et les vitesses horizontales et verticales

de développement de ces systèmes convectifs (Dandini et al. 2022), l’activité

électrique qui en découle, et la vapeur d’eau au-dessus et autour des nuages

(sujet de cette thèse).

https://arxiv.org/abs/2202.03182
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Dans le cadre de cette mission spatiale, l’étude de la vapeur d’eau sera rendue

possible grâce aux mesures que fourniront les trois imageurs vapeur d’eau, obser-

vant dans le Short Wavelength InfraRed (SWIR). Ces mesures doivent permettre

d’obtenir, à fine résolution spatiale, le contenu intégré de vapeur d’eau au-dessus

des nuages et ses variations, ouvrant ainsi de nouvelles perspectives pour une

meilleure compréhension de la dynamique atmosphérique, des interactions va-

peur d’eau-nuage et de leurs implications sur le climat et la prévision du temps.

Les travaux menés dans cette thèse, ont consisté à développer un algorithme

de restitution du contenu intégré en vapeur d’eau au-dessus des nuages (pas

uniquement convectifs) et à en estimer les performances en utilisant une base de

données issus de réanalyses du centre de données européen ECMWF.

Ce document est structuré de la manière suivante :

Le chapitre 1 est dédié à la présentation du contexte de notre étude. Des

généralités sur la vapeur d’eau atmosphérique et les nuages ainsi que sur leurs

interactions sont présentées, avec un focus sur les nuages convectifs.

Le chapitre 2 est quant à lui consacré à la présentation des méthodes et instru-

ments permettant la télédétection de la vapeur d’eau atmosphérique. L’objectif

de ce chapitre est de faire un bilan non exhaustif des moyens dont nous dispo-

sons pour restituer la vapeur d’eau, depuis le sol ou l’espace, et dans différents

domaines spectraux. Un focus sera fait sur la restitution de la vapeur d’eau dans

le proche infrarouge (SWIR) qui est le domaine spectral défini pour l’étude de la

vapeur d’eau dans le cadre de la mission C³IEL.

Le chapitre 3 décrit le formalisme du schéma d’inversion utilisé dans le cadre

de ma thèse pour la restitution de l’épaisseur optique du nuage et du contenu

intégré en vapeur d’eau au-dessus des nuages. Ce chapitre mettra également en

avant les résultats d’inversion obtenus en conditions idéalisées.
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Le chapitre 4 présente la base de données réalistes utilisée pour tester et

valider l’algorithme d’inversion. Il présentera également les paramètres requis

par l’algorithme d’inversion développé au cours de cette thèse, à savoir l’altitude

du sommet du nuage, le rayon effectif des gouttelettes d’eau (noté Ref f ) et le

diamètre effectif des cristaux de glace (noté Def f ). Nous montrerons comment

ils ont été obtenus, ainsi que les hypothèses et les modèles de nuages que nous

avons défini pour contraindre au mieux l’algorithme d’inversion.

Le chapitre 5 est dédié à l’application de l’algorithme d’inversion sur les pro-

fils réalistes, présentés dans le chapitre 4. L’algorithme a été testé sur plusieurs

types de nuages, des nuages composés uniquement de gouttelettes mais aussi

des nuages constitués de gouttelettes d’eau et de cristaux de glace, au-dessus de

l’océan et à différentes latitudes.

Enfin, le document se termine par la présentation des conclusions générales

et des principales perspectives envisageables pour la suite de ce travail.
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« Every cloud engenders not a storm. » (William Shakespeare dans « King Henry

VI (Part 3) », dramaturge-poète-acteur anglais, 1564–1616)

Les nuages et la vapeur d’eau atmosphérique sont des éléments essentiels de

l’atmosphère terrestre (voir Annexe A, page 225, pour une brève présentation de

la structure verticale de l’atmosphère terrestre). Ils jouent un rôle fondamental

dans l’atmosphère et sont des régulateurs du climat.

La vapeur d’eau est la forme gazeuse de l’eau présente dans l’atmosphère. La

quantité de vapeur d’eau dans l’atmosphère dépend des conditions météorolo-

giques et sa concentration est en constante évolution en raison de la présence

de processus quasi-permanents d’advection, de convection, de condensation et

d’évaporation/évapotranspiration (et parfois de sublimation).

Les nuages sont des amas visibles de gouttelettes d’eau et/ou de cristaux

de glace en suspension dans l’air. Ils se forment lorsque la vapeur d’eau pré-

sente dans l’atmosphère se condense autour de noyaux de condensation (Cloud

Condensation Nuclei (CCN)) ou noyaux glaçogènes (Ice Nuclei (IN)) qui sont

des « aérosols » présents dans l’atmosphère (de fines particules solides ou li-

quides en suspension dans l’air, de tailles et de natures variées). Selon l’état de

l’atmosphère, cette condensation donne naissance à des nuages de formes et

d’altitudes diverses, allant des petits nuages optiquement fins aux nuages épais

et menaçants.

Ensemble, les nuages et la vapeur d’eau sont des acteurs majeurs du cycle de

l’eau, influençant donc directement les conditions météorologiques au quotidien,

ainsi que le climat à plus long terme. Ils représentent un domaine d’étude crucial

pour comprendre et anticiper les changements climatiques et les phénomènes

météorologiques à plus court terme.

Dans ce chapitre, nous allons présenter quelques généralités et aspects théo-

riques sur les nuages et la vapeur d’eau atmosphérique. L’accent est mis sur les

nuages de convection profonde et les interactions entre la vapeur d’eau et les

nuages.
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1.1 Pourquoi étudier la vapeur d’eau et les nuages?

La vapeur d’eau atmosphérique est la phase gazeuse de l’eau qui est présente

dans l’atmosphère terrestre sous ces trois états selon les conditions de tempéra-

ture et de pression atmosphérique. Elle se forme soit par évaporation lorsque

l’eau dans son état liquide s’évapore en raison d’un apport d’énergie, soit par

effet de sublimation lorsque la transition de l’eau a lieu de l’état solide vers

l’état gazeux. Il s’agit du constituant minoritaire le plus répandu dans l’atmo-

sphère. À l’échelle mondiale, elle représente environ 0,33% de la masse totale

de l’atmosphère (Delmas et al. 2005).

Les nuages, avec de nombreuses différences en termes d’apparence, de nature,

de dimension et d’altitude, sont des éléments omniprésents au quotidien. Ils

recouvrent environ 66% de la surface terrestre (Stocker et al. 2013 ; Mendoza

et al. 2021) et jouent donc un rôle fondamental sur la régulation du cycle de

l’eau en influençant la météo et le climat de diverses façons.

Pour les scientifiques qui s’intéressent aux études portant sur le climat les

nuages représentent un défi majeur. Ainsi, de nombreuses incertitudes et ques-

tions persistent, que ce soit dans leur processus de formation ou leurs évolutions

et donc sur leur impact sur le climat (Stocker et al. 2013 ; Masson-Delmotte

et al. 2021).

1.1.1 Impact radiatif des nuages et de la vapeur d’eau

L’impact radiatif des nuages et de la vapeur d’eau atmosphérique est un

élément crucial pour l’étude de notre système climatique. Ils interagissent avec

le rayonnement solaire incident et le rayonnement infrarouge émis par la Terre.

Ces interactions ont des implications majeures sur le climat de notre planète tels

que l’effet de serre et l’effet parasol. Ces effets sont représentés sur la Figure 1.1

(page 12) issue de Dufresne et al. (2011).
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Figure 1.1 – Représentation des échanges d’énergies dans le système Terre-
Atmosphère-Espace exprimés en W m−2. A : rayonnement solaire incident ; C :
rayonnement infrarouge émis par la Terre ; D : rayonnement infrarouge émis par
l’atmosphère vers la Terre ; F : rayonnement infrarouge émis par l’atmosphère et
les nuages vers l’espace. Cette figure est issue de Dufresne et al. (2011).

La quantité d’échanges énergétiques qui se déroulent dans le système Terre-

Atmosphère-Espace permet de se rendre compte de la complexité du sujet et

pourquoi autant d’incertitudes et de questions persistent au sujet de l’impact

sur le climat des différents éléments qui constituent l’atmosphère.

La vapeur d’eau, un gaz à effet de serre naturel

Comme mentionné dans l’introduction, l’atmosphère permet grâce au phéno-

mène d’effet de serre d’avoir une température vivable sur Terre.

L’effet de serre est un processus naturel qui se produit dans l’atmosphère et

qui est essentiel à la régulation de la température de notre planète. Il est causé

par certains gaz atmosphériques, appelés « gaz à effet de serre », qui piègent une

partie du rayonnement solaire reçue par la Terre et du rayonnement infrarouge

émis par la surface terrestre.
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L’augmentation des émissions de gaz à effet de serre tels que le dioxyde de car-

bone (CO2) et le méthane (CH4), par les activités anthropiques, accentue cet effet

de piégeage du rayonnement solaire et infrarouge, conduisant au réchauffement

climatique.

La vapeur d’eau atmosphérique est considérée comme le principal gaz à

effet de serre naturel dans l’atmosphère (e.g., Kiehl et al. 1997 ; Easterbrook

2016) devant le dioxyde de carbone et l’ozone. Comme le montre la Figure 1.2

(page 13), elle contribue à hauteur d’environ 60% à l’effet de serre, contre 26%

pour le CO2 et 8% pour l’ozone (Kiehl et al. 1997 ; Schmidt et al. 2010).

Figure 1.2 – Diagramme « camembert » représentant la contribution des diffé-
rents gaz à effet de serre. Les chiffres sont issus de Kiehl et al. (1997) et Schmidt
et al. (2010).

L’accroissement de la concentration de vapeur d’eau dans l’atmosphère est

étroitement lié à l’élévation des températures de surface, qui est accentuée par

l’augmentation des concentrations de gaz à effet de serre. Pour illustrer l’impact

des gaz à effet de serre sur le bilan radiatif, qui fait le bilan de l’énergie reçue,

émise et réfléchie par le système Terre-Océan-Atmosphère, les figures 7.6 et 7.7

(voir Figure 1.3, page 14) du dernier rapport du GIEC (Masson-Delmotte et al.

2021, pages 959 et 961) présentent respectivement le forçage radiatif effectif

exprimé en W m−2 et les anomalies de température en °C entre 1750 et 2019,

attribuables aux gaz à effet de serre et à la vapeur d’eau stratosphérique, entre

autres.
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Figure 1.3 – La contribution de différents composants de l’atmosphère au change-
ment de température en 2019 par rapport à 1750. Figure 7.7 du dernier rapport
du GIEC (Masson-Delmotte et al. 2021).

On peut voir sur cette figure que la contribution des gaz à effet de serre,

sur le changement de température, est importante et positive, ce qui montre

bien que les gaz à effet de serre contribuent au réchauffement climatique. En

comparant l’effet des différents éléments présentés sur cette figure, on peut

voir que la contribution des gaz à effet de serre est bien plus importante que

celle des aérosols, des nuages et de la vapeur d’eau troposphérique qui sont

regroupés dans le groupe « Aerosol-cloud ». Par conséquent, on constate une

anomalie (globale) positive de la température, donc un réchauffement du climat

qui influence indéniablement la quantité de vapeur d’eau que peut contenir

l’atmosphère.

Le forçage radiatif caractérise la quantité d’énergie conservée par le système

Terre-Atmosphère exprimée en W m−2, suite à une perturbation du système (par

exemple l’augmentation de la concentration de gaz à effet de serre). On le calcule

en faisant la différence entre l’énergie radiative reçue et l’énergie radiative émise

par le système climatique étudié.
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Si cette grandeur est positive, l’énergie reçue est plus importante que celle

émise, alors le système climatique étudié tend à se réchauffer pour se rééquilibrer

(la température augmente pour que l’émission du système soit plus élevée). Si

au contraire cette grandeur est négative, l’énergie émise est plus importante que

celle reçue, alors le climat aura tendance à se refroidir (toujours dans l’optique

de retrouver un état d’équilibre radiatif). Le forçage radiatif positif induit par les

gaz à effet de serre entraîne une augmentation de la température et indirectement

la quantité de vapeur d’eau que peut contenir l’atmosphère (Masson-Delmotte

et al. 2021).

La vapeur d’eau présente dans la basse stratosphère, suite à des événements

d’« overshoot » (injection/intrusion de masse d’air humide dans la basse strato-

sphère, au-dessus de systèmes convectifs avec des mouvements ascensionnels

intenses dans le coeur convectif, e.g., figures 8.9 et 8.14 : Houze 1993), qui

peuvent se produire pendant le cycle de vie des nuages de convection profonde

joue également sur l’effet de serre induit par la vapeur d’eau. Forster et al. (2002)

ont montré qu’une augmentation de la concentration de vapeur d’eau dans la

stratosphère conduit à un refroidissement de ce dernier et un réchauffement en

surface.

D’autant plus que la vapeur d’eau, une fois injectée dans la stratosphère,

possède un temps de résidence et donc un temps de vie beaucoup plus grand que

la vapeur d’eau troposphérique, car elle ne condense pas (il n’y aura donc pas de

précipitation) et n’est pas soumise aux mêmes processus dynamiques. En plus

de contribuer à l’effet de serre, les variations de la vapeur d’eau stratosphérique

peuvent également affecter la circulation troposphérique (e.g., Tandon et al.

2011 ; Maycock et al. 2013).
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L’impact des nuages : effet de serre et effet parasol

L’interaction des nuages avec le rayonnement a un impact significatif sur la

manière dont l’énergie circule dans l’atmosphère et donc sur le climat. En effet,

les nuages jouent un rôle non négligeable dans le bilan radiatif terrestre.

L’effet radiatif des nuages dépend de plusieurs facteurs, notamment leurs

altitudes, leurs températures et leurs caractéristiques. Les nuages bas, épais et

constitués principalement d’eau liquide, réfléchissent fortement le rayonnement

solaire, contribuant ainsi à refroidir la Terre ; on parle ici d’effet parasol (Crutzen

et al. 2003). En revanche, les nuages hauts, fins et composés de cristaux de glace,

laissent passer une part importante du rayonnement solaire et absorbent une par-

tie du rayonnement thermique émis par la Terre pour réémettre une énergie plus

faible, la température étant plus faible à haute altitude. Ce phénomène contribue

à l’effet de serre (Fouquart 2006 ; Schmidt et al. 2010) et par conséquent, tend à

augmenter la température de surface.

L’effet radiatif des nuages est globalement négatif avec une valeur de l’ordre

de −18 W m−2 (Loeb et al. 2018) mais il est actuellement difficile de prédire avec

certitudes l’évolution des nuages dans un climat plus chaud (Voir section 7.4.2.4

du dernier rapport du GIEC : Masson-Delmotte et al. 2021).

1.1.2 La vapeur d’eau, un élément primordial dans le cycle de

l’eau

Le cycle hydrologique est partie prenante des conditions météorologiques et

climatiques (Figure 1.4, page 17). L’eau, via ses transitions de phase, impacte

fondamentalement la thermodynamique du système climatique en influençant

les échanges d’humidité et d’énergie entre l’atmosphère et la surface terrestre et

contribue soit au réchauffement local de l’environnement, par effet de condensa-

tion, soit au refroidissement local de celui-ci, par évaporation (Chahine 1992).
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Comme mentionné précédemment, les activités anthropiques émettent dans

l’atmosphère des gaz à effet de serre qui entraîne une augmentation de la tempé-

rature de l’atmosphère, lui permettant de contenir une quantité de vapeur d’eau

plus importante. Les modifications de l’environnement (urbanisation, défores-

tation, etc...) induites par les activités humaines contribuent aussi à perturber

le cycle hydrologique. En effet, ces modifications difficilement réversibles mo-

difient les flux de vapeur d’eau entre la surface et l’atmosphère (Sterling et al.

2013).

Figure 1.4 – Flux hydrologiques globaux (1000 km3/an) et réservoirs (1000 km3)
associés aux cycles naturels et anthropogéniques à partir de diverses sources. Les
grandes flèches verticales représentent les précipitations ainsi que l’évapotrans-
piration totales annuelles sur les terres et les océans. Les plus petites flèches
détaillent la contribution des principaux paysages ; les parenthèses indiquent la
superficie (en millions de km2). Cette figure est issue de Oki et al. (2006).

Pour conclure cette section, les modèles climatiques fondés sur la paramé-

trisation des processus prédisent avec plus ou moins de certitudes différentes

rétroactions des nuages suite à l’élévation de température du système Terre-

Atmosphère, qui induisent différents forçages radiatifs.
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En s’appuyant sur les observations et la majorité des modèles, ils prévoient

une élévation de l’altitude des nuages élevés, ce qui aurait pour conséquence de

renforcer l’effet de serre. Il est aussi probable que les trajectoires des cyclônes se

déplacent vers les pôles, on parle de « poleward shift » (e.g., Yin 2005 ; Chang

et al. 2012 ; Tamarin et al. 2017). Ceci aurait pour effet d’assécher les régions

subtropicales et d’humidifier les zones de hautes latitudes, générant ainsi une

rétroaction climatique positive résultant du déplacement de la répartition des

nuages vers des régions moins ensoleillées. L’activité cyclonique dans les régions

tropicales s’en retrouverait impactée. En effet, certaines études montrent que

cet effet de « poleward shift » entraînerait une augmentation de l’intensité

des cyclônes (e.g., McCabe et al. 2001 ; Fyfe 2003 ; Knutson et al. 2019) et un

déplacement de la latitude de la Lifetime Maximum Intensity (LMI), latitude à

laquelle les cyclônes atteignent leur intensité maximale, à raison de 80-100 km

par décennie (e.g., Kossin et al. 2014).

L’ampleur exacte de la rétroaction qui découlerait du déplacement probable

des tempêtes vers les pôles, ainsi que de l’intensification des événements cyclo-

niques demeure très incertaine. Par conséquent, comprendre ces effets et leurs

évolutions en termes de rétroactions climatiques est capital pour les prévisions

climatiques.

1.2 Les interactions vapeur d’eau - nuages

Comme mentionné en introduction de ce chapitre, la vapeur d’eau est sans

aucun doute un élément clé dans le processus de formation des nuages. En effet,

sans vapeur d’eau il ne peut y avoir de nuages, de même que sans aérosols la

formation de nuages est impossible. Ces petites particules naturelles (sels marins,

poussières désertiques, ...) ou anthropiques (feux de biomasse, particules de

pollution) présentes dans l’atmosphère sont en effet nécessaires à la condensation

de la vapeur d’eau.
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Ainsi, pour qu’un nuage puisse se former il faut des aérosols et de la vapeur

d’eau. Le type de nuage susceptible de se former va dépendre des mouvements

dynamiques des masses d’air et de la quantité de vapeur d’eau disponible. La

quantité maximale de vapeur d’eau présente dans l’atmosphère dépend de la

température. Une atmosphère plus chaude peut contenir une quantité de vapeur

d’eau plus élevée. Cette quantité variera donc en fonction de l’altitude et de la

latitude.

1.2.1 Profils atmosphériques moyens de vapeur d’eau en ciel

clair

La Figure 1.5 (page 19) montre des profils typiques d’humidité absolue,

provenant de la base de données ciel clair de « Air Force Geophysics Labora-

tory » (AFGL, Anderson et al. 1986) présentée plus en détail dans le chapitre 3

(page 86), section 3.3.1.

Figure 1.5 – Profils typiques d’humidité absolue issus de la base de données
AFGL (Anderson et al. 1986).

On observe bien une variation de la quantité de vapeur d’eau avec l’altitude,

se traduisant par une forte décroissance sur les dix premiers kilomètres, pour

atteindre ensuite des valeurs très faibles, quasi nulles au-delà, c’est-à-dire au-

delà de la tropopause.
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On observe également une forte variabilité suivant la latitude. La courbe

bleue, qui représente un profil caractéristique des régions de hautes latitudes,

admet une humidité absolue maximale de l’ordre de 0,0012 kg m−3, tandis que

la courbe rouge, représentant un profil de vapeur d’eau typique des tropiques,

donne une humidité absolue maximale de 0,019 kg m−3, soit 15,8 fois plus qu’en

région polaire.

Autour de ces profils moyens, il existe une variabilité saisonnière et journa-

lière de la vapeur d’eau. Par exemple, l’étude conduite par Kalinnikov et al.

(2017) révèle que le cycle diurne du contenu intégré en vapeur d’eau (IWV) est

principalement influencé par la température de l’air en surface. Les travaux de

Meza et al. (2020) montrent la variabilité saisonnière et journalière de l’eau

précipitante à partir de mesures obtenues par Global Navigation Satellite System

(GNSS).

La vapeur d’eau atmosphérique est un gaz qui suit en première approxima-

tion la loi des gaz parfaits à tous les niveaux de l’atmosphère. Par conséquent, la

température joue un rôle important sur cette quantité, à tous les niveaux et en

particulier dans la Couche Limite Atmosphérique (CLA) (Carruthers 1989). En

effet, la quantité de vapeur d’eau présente dans la CLA va avoir une influence

sur le type de nuage qui se forme.

1.2.2 Formation de gouttelettes nuageuses par condensation de

la vapeur d’eau

L’atmosphère est composée d’un mélange de gaz dont les quantités sont

définis par leurs pressions partielles. La pression partielle de vapeur d’eau (notée

Pv) correspond à la pression exercée exclusivement par les molécules de vapeur

d’eau dans un mélange de gaz. Plus précisément, elle représente la contribution

de la vapeur d’eau à la pression totale du mélange à une température donnée.

La quantité maximale de vapeur d’eau qui peut être présente dans l’atmo-

sphère dépend de la pression de vapeur saturante (notée Psat), parfois appelée

tension de vapeur.
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Cette valeur correspond à la pression partielle à laquelle la phase gazeuse

d’une substance coexiste en équilibre avec sa phase liquide (ou solide) à une tem-

pérature spécifique dans un système fermé. Cette valeur augmente de manière

non linéaire avec la température selon la formule de Clausius-Clapeyron. En

milieu ouvert comme l’atmosphère, en contact avec l’air, la pression de vapeur

saturante représente la pression partielle de vapeur d’eau au-delà de laquelle

aucune molécule supplémentaire ne peut passer à l’état gazeux, ce qui signifie

que l’air est saturé. Si la pression partielle de vapeur d’eau dépasse la pression de

vapeur saturante, en présence d’aérosols, cela entraîne la condensation liquide

ou solide de la vapeur d’eau et donc la formation de gouttelettes nuageuses ou

de cristaux de glace.

Dans l’atmosphère la pression de vapeur saturante peut être atteinte soit en

augmentant la quantité de vapeur d’eau présente (par évaporation ou advection),

soit en réduisant la température (par l’élévation d’une masse d’air ou par re-

froidissement radiatif). Dans le second cas, lorsque la température d’une masse

d’air atteint la température du point de rosée (température à laquelle la pression

partielle de vapeur d’eau est égale à la pression de vapeur saturante, i.e., l’air est

saturé en vapeur d’eau) ou de givrage, alors la saturation est atteinte et il peut y

avoir condensation liquide ou solide.

Ainsi, une CLA très humide peut favoriser la formation de brouillard ou de

nuages de basses altitudes mais également, contribuer à l’instabilité thermique

de l’atmosphère, qui est un facteur clé dans la formation et le développement

des nuages convectifs.

Le profil atmosphérique d’humidité est donc important dans les processus

thermodynamiques de l’atmosphère (convection, formation de brouillard ou

de nuages, etc...). Les processus thermodynamiques, se produisant de façon

quasi permanente dans l’atmosphère, il existe une modification constante de la

quantité de vapeur d’eau disponible dans l’atmosphère.

La prochaine section est dédiée à la description des différentes unités de

mesure de la vapeur d’eau.
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1.2.3 Les différentes unités pour exprimer la vapeur d’eau

Dans la section précédente, nous avons vu la notion de pression partielle pour

décrire la quantité de vapeur d’eau disponible dans l’atmosphère mais d’autres

unités, que nous décrivons dans cette section, sont couramment utilisées.

La quantité de vapeur d’eau peut être exprimée en termes de concentration

(cm−3) ou, en termes de fraction volumique (ppmv pour « partie par million en

volume »). Cette notion est couramment utilisée pour quantifier les gaz traces

dans l’atmosphère.

Elle peut également être exprimée en termes d’humidité absolue (g m−3 ou

kg m−3), qui décrit la masse de vapeur d’eau contenue dans un volume d’air de

1 m3, ainsi qu’en termes d’humidité spécifique (ou teneur en eau), qui représente

le rapport entre la masse de vapeur d’eau dans l’air et la masse d’air humide

(g/kg ou kg/kg). Contrairement à l’humidité absolue ou l’humidité relative

(présentée au prochain paragraphe), l’humidité spécifique demeure constante

lorsqu’il y a des variations d’altitude ou de température (à condition qu’il n’y ait

ni condensation ni évaporation).

Le rapport de mélange de vapeur d’eau, lui aussi exprimé en kg/kg définit le

rapport entre la masse de vapeur d’eau et la masse d’air sec.

Enfin, elle peut être exprimée en termes d’humidité relative (appelé aussi

degré hygrométrique), qui est le rapport entre la pression partielle de vapeur

d’eau et la pression de vapeur saturante. L’humidité relative (exprimée en %

et dépendante de la température) est une donnée cruciale pour comprendre

le comportement de l’atmosphère et les conditions météorologiques locales et

globales. Lorsque le RH est égal à 100%, un nuage peut se former.

L’humidité relative se calcule de la façon suivante :

RH(%) =
Pv

Psat(T )
× 100 (1.1)
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1.2.4 Formation et développement des nuages

Les nuages se forment par condensation de la vapeur d’eau présente dans

l’atmosphère sur des particules en suspension dans l’atmosphère : les aérosols.

La condensation de la vapeur d’eau sur ce support solide est rendue possible

lorsqu’il y a un apport suffisant en vapeur d’eau et/ou lors de l’élévation de

masses d’air qui conduisent au refroidissement de celle-ci.

Par conséquent, la pression de vapeur saturante peut être atteinte et la vapeur

d’eau pourra alors condenser sur les aérosols appelés CCN (Cloud Condensation

Nuclei) pour former des gouttelettes de nuages ou sur les IN pour former des

cristaux de glaces.

La formation et le développement d’un nuage dépendra principalement

de la quantité de vapeur d’eau disponible dans l’atmosphère et du profil de

température. En effet, suivant la quantité de vapeur d’eau disponible dans l’at-

mosphère, les gouttelettes ou cristaux peuvent continuer à grossir par conden-

sation ou au contraire s’évaporer. Ils peuvent également grossir par effet de

collision/coalescence (par contact) entre les gouttelettes, par agrégation entre

les cristaux de glace ou encore par givrage, i.e., accrétion d’eau surfondue qui

se solidifie sur les cristaux. Ces différents processus de croissance contribuent à

la formation des précipitations. Pour plus d’informations concernant les diffé-

rents mécanismes de refroidissement et de formation des nuages, voir Annexe B

(page 229).

1.2.5 Divers types de nuages

Généralement, les nuages sont classifiés en dix catégories en fonction de leur

forme, de leur extension verticale et de l’altitude de leur base. On distingue les

nuages qui ont une apparence en couches (développement horizontal), appelés

nuages stratiformes et ceux qui ont une apparence en « boules » ou en amas

(développement vertical), appelés nuages cumuliformes.
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Les nuages se trouvent à des altitudes comprises entre le niveau de la mer

et la haute troposphère, et peuvent être divisés verticalement en trois étages

distincts : l’étage inférieur, l’étage moyen et l’étage supérieur. Les limites de ces

étages varient en fonction de la latitude. Selon leur altitude, les nuages situés à

des altitudes moyennes portent le préfixe « alto », tandis que ceux situés à des

altitudes élevées portent le préfixe « cirro ».

La Figure 1.6 (page 24) montre une classification des nuages, disponible sur le

site de Météo France (https://meteofrance.com/comprendre-la-meteo/nuages/les-

differents-types-de-nuages).

Figure 1.6 – Classification des nuages. On distingue trois étages, dont les li-
mites (en altitude) varient en fonction de la latitude. L’étage inférieur qui
s’étend de la surface jusqu’à 2 km (région polaire, tempérée et tropicale),
l’étage moyen qui s’étend de 2 à 4 km (région polaire), 7 km (région tempé-
rée) et 8 km (région tropicale), et l’étage supérieur qui s’étend de 3 à 8 km
(région polaire), 5 à 13 km (région tempérée) et 6 à 18 km (région tropicale).
L’image et les informations associées sont disponibles sur le site de Météo
France (https://meteofrance.com/comprendre-la-meteo/nuages/les-differents-
types-de-nuages), ©Météo France.

https://meteofrance.com/comprendre-la-meteo/nuages/les-differents-types-de-nuages
https://meteofrance.com/comprendre-la-meteo/nuages/les-differents-types-de-nuages
https://meteofrance.com/comprendre-la-meteo/nuages/les-differents-types-de-nuages
https://meteofrance.com/comprendre-la-meteo/nuages/les-differents-types-de-nuages
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1.3 Les nuages convectifs

Les nuages issus de la convection atmosphérique tels que les cumulus et

cumulus congestus, nuage convectif avec un sommet pouvant atteindre au plus

7 km d’altitude, et les cumulonimbus, nuage avec l’extension verticale la plus

importante dont le sommet peut s’élever jusqu’à 17-18 km d’altitude (hauteur de

la tropopause tropicale) se caractérisent par un aspect bourgeonnant. Les nuages

de convection profonde incluant les cumulonimbus, les systèmes convectifs à

méso-échelle (MCS) et les supers cellules convectives tels que « Hector the

convector » (Dauhut et al. 2016), se caractérisent par un sommet et une opacité

très élevée. Ils sont souvent responsables de phénomènes météorologiques ex-

trêmes, de fortes précipitations (Houze 1997), d’orages (Carey et al. 1996), de

chutes de grêle et d’épisodes de givrage.

La Figure 1.7 (page 25) montre un schéma représentant le processus de

formation d’un nuage par convection atmosphérique.

Figure 1.7 – Représentation schématique du processus de formation d’un nuage
convectif. Cette figure est issue et adaptée de Villalba-Pradas et al. 2022.

Le processus de formation d’un nuage convectif commence par le réchauf-

fement de la surface terrestre, ce qui entraîne le réchauffement de l’air près du

sol.
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L’air chaud, moins dense, commence alors à monter. En montant, il se re-

froidit en raison de la diminution de la température avec l’altitude (gradient

de température négatif : -6,5 °C tous les kilomètres). Lorsque cet air atteint une

altitude où la température atteint le point de rosée, la vapeur d’eau se condense

pour former des gouttelettes d’eau. Ces gouttelettes s’agrègent pour former un

nuage. Le processus de convection continue, et le nuage peut se développer en

une structure convective telle qu’un cumulus ou un cumulonimbus.

Du fait de leur importante extension verticale, les nuages de convection

profonde tels que les cumulonimbus sont globalement constitués de trois parties

distinctes. La première partie, la plus basse, est principalement constituée d’eau

liquide et la partie supérieure principalement composée de cristaux de glace.

Entre les deux, se trouve une zone constituée d’un mélange de cristaux de glace

et d’eau liquide, appelée « eau surfondue » (e.g., Korolev et al. 2017). L’eau

surfondue est de l’eau qui conserve son état liquide malgré des températures

inférieures à son point de congélation normal, qui est de 0 °C. Cela se produit

généralement lorsque l’eau liquide est refroidie très rapidement par exemple lors

de mouvements ascendants importants, ce qui retarde la formation de cristaux

de glace. Cependant, l’eau surfondue est généralement instable et se transforme

rapidement en glace dès qu’elle est perturbée ou exposée à un élément qui va

déclencher la cristallisation.

La Figure 1.8 (page 27) montre un schéma représentant un cumulonimbus et

les trois étages qui le constituent.

Les gouttelettes d’eau nuageuse présentes dans la partie liquide sont essen-

tiellement de forme sphérique et ont des tailles comprises entre 1 et 100 µm

(voir HDR de C. Planche, page 30 : https://hal.science/tel-03390352/document).

En ce qui concerne les cristaux de glace présents dans la zone de mélange et

dans la partie supérieure du nuage, ils peuvent avoir des tailles et des formes

très variés (Figure 1.9, page 28). La taille et la forme des cristaux de glace va

dépendre des processus de formation mis en jeu et de l’altitude à laquelle il se

forme.

https://hal.science/tel-03390352/document
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Figure 1.8 – Représentation schématique d’un cumulonimbus et de ses trois
étages.
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Figure 1.9 – Exemples de cristaux couramment observés pour des températures
comprises entre −20 et −40 °C à partir de plusieurs expériences et observations
aéroportées. Cette figure est tirée de Bailey et al. (2004).
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Le cycle de vie des nuages de convection profonde peut se décomposer

en quatre phases (Houze 1982). Ces phases décrivent comment ces nuages se

forment, se développent, atteignent leur maturité et finissent par se dissiper :

1. La phase de formation (ou d’initiation) : Cette phase commence lorsque de

l’air chaud et humide s’élève rapidement en raison de divers mécanismes

tels que le réchauffement de la surface par le rayonnement solaire ou la

convergence des vents. L’air, en s’élevant, se refroidit, permettant ainsi la

condensation de la vapeur d’eau autour des aérosols et donc, la formation

des premières gouttelettes. La chaleur latente libérée lors de la condensa-

tion apporte localement de l’énergie et renforce les processus dynamiques

dans le nuage. Elle va, par conséquent, contribuer au développement du

nuage.

2. La phase de maturité : Pendant cette phase, le nuage de convection pro-

fonde (cumulonimbus) atteint sa taille maximale. À l’intérieur du nuage,

des courants ascendants puissants maintiennent les gouttelettes d’eau

et les cristaux de glace en suspension, formant ainsi la partie visible du

nuage. Si l’atmosphère présente une inversion de température comme

c’est le cas au niveau de la tropopause, le développement vertical du nuage

est stoppé et l’énergie existante conduit à un étalement du nuage visible

sous forme d’enclume qui se forme au sommet du nuage où coexistent

des courants ascendants et descendants. La phase de maturité est souvent

associée à des phénomènes météorologiques violents tels que les orages,

les fortes précipitations et parfois même la grêle. De plus, à ce stade du

cycle de vie des nuages convectifs, il n’est pas rare d’observer une partie

stratiforme détraînée à l’arrière de la partie convective contenant de gros

cristaux de glace (majoritairement des agrégats) avec un Ref f pouvant

aller jusqu’à 200-300 µm, en raison de leur temps de résidence important

(Penide et al. 2010, figure 10 ; Bouniol et al. 2010, figure 7).
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3. La phase d’affaiblissement : Cette phase commence lorsque de l’air envi-

ronnant (plus sec) commence à pénétrer dans le nuage ou lorsqu’il n’y

a plus assez d’énergie pour renforcer (ou maintenir) une convection suf-

fisante, ce qui va interférer avec les courants ascendants. Les courants

ascendants vont faiblir, les précipitations diminuent, et le nuage com-

mence à perdre sa structure caractéristique en forme d’enclume.

4. La phase de dissipation (dissipation totale) : Dans cette dernière phase,

le nuage a complètement disparu, laissant place à un ciel clair ou à des

nuages moins développés.

Il convient de souligner que la durée de chaque phase peut varier considé-

rablement en raison des conditions atmosphériques locales, de la force de la

convection et de l’efficacité des processus qui participent au développement

dynamique du nuage. Ces processus impliquent la redistribution d’énergie et

de vapeur d’eau dans l’atmosphère, notamment l’entraînement atmosphérique,

qui caractérisent la capture d’air sec environnant par le nuage, et le détraîne-

ment atmosphérique, caractérisant l’éjection d’air humide hors du nuage (Blyth

1993). Les orages peuvent être brefs ou durer plusieurs heures, mais ils suivent

généralement ce schéma général de cycle de vie.

Les nuages convectifs sont associés à une turbulence intense et à des mou-

vements verticaux très importants (Lane et al. 2014 ; Strauss et al. 2019). La

Figure 1.10 (page 31) montre une coupe verticale de la vitesse verticale à l’inté-

rieur d’un nuage de convection profonde type cumulonimbus.
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Figure 1.10 – Coupe verticale de la vitesse verticale à l’intérieur d’un nuage
de convection profonde. (BC) désigne le nuage convectif. La ligne noire définie
le contour du nuage au début du mouvement ascendant (a), pendant la phase
d’initiation du nuage (b), lorsque le nuage est arrivé à maturité (c) et, pendant la
phase de dissipation (d). Cette figure est tirée de Strauss et al. (2019).

Au moment de la phase d’initiation (b), on remarque que la vitesse verticale

peut atteindre, au niveau de la zone convective des vitesses verticales de l’ordre

de 30 m s−1 à une altitude d’environ 7 km. C’est pendant la phase de maturité

du nuage (c), que les vitesses verticales sont les plus importantes, notamment au

niveau de ce qu’on appelle le « coeur convectif » où les vitesses ascensionnelles

peuvent atteindre des valeurs qui avoisinent les 50 m s−1.
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Lane et al. (2014) montrent qu’il y a des zones significatives de turbulence

juste en dessous du nuage (la convergence des basses couches vient alimenter le

nuage par le bas). Ils montrent également que des zones étendues de turbulence

sont présentes dans les zones d’éjection en altitude, avec une turbulence plus pro-

noncée à l’arrière du nuage. Les mouvements turbulents intenses dans ces zones

d’éjection en altitude vont avoir une influence sur les boucles d’entraînement et

de détraînement.

Une grandeur utilisée pour prédire et caractériser le développement d’un

nuage convectif est l’énergie potentielle de convection disponible ou en anglais

Convective Available Potential Energy (CAPE). Cette grandeur est une mesure

de l’énergie potentiellement disponible pour une parcelle d’air chaud lors de

son ascension. Cette énergie dépend des profils de température et d’humidité

environnementale. Elle est étroitement liée à la vitesse verticale maximale po-

tentiellement atteignable par un courant ascendant.

Weisman et al. (1982) ont montré que lorsque que la CAPE présente des

valeurs élevées, les conditions sont propices à la formation d’un nuage de convec-

tion profonde. Autrement dit, plus la CAPE est grande et plus la convection

sera importante. En revanche, lorsque la CAPE est faible, la convection n’est pas

suffisamment forte pour permettre aux nuages d’avoir une extension verticale

importante, ils pourront s’étendre que jusqu’à des altitudes moyennes, généra-

lement entre 4 et 7 km (typique des cumulus congestus). La valeur de la CAPE

dépend également de l’intensité du processus d’entraînement atmosphérique.

En effet, la capture d’air sec dans le nuage peut provoquer une diminution de la

CAPE (Zhang 2009) et par conséquent, impacter la formation et le développe-

ment des cumulonimbus.

Pour conclure, l’évolution des nuages convectifs est influencée par des proces-

sus microphysiques et dynamiques complexes, notamment divers mécanismes

de croissance ou de diminution des particules nuageuses, des changements de

phase thermodynamique, avec potentiellement la formation de précipitations et

des échanges d’air avec l’environnement.



1.3. Les nuages convectifs 33

Les processus mis en jeu présentent des variations à des échelles bien plus

petites que celles utilisées dans les grilles des modèles de prévision numérique

du temps et des modèles de circulation générale. Il est donc nécessaire de para-

métriser ces processus à l’échelle de la grille. Les différentes hypothèses utilisées

dans de telles paramétrisations (Lopez 2007), entraînent des incertitudes impor-

tantes quant à la représentation des effets des nuages et de la convection dans ce

type de modèles.

L’humidité au-dessus et autour des nuages est un paramètre essentiel dans

le processus de développement des nuages, et tout particulièrement les nuages

convectifs. Améliorer nos connaissances sur le contenu en vapeur d’eau, sa

variation spatiale et temporelle autour des nuages et ses interactions dans l’at-

mosphère nous permettra de mieux contraindre les modèles physiques de petite-

échelle et d’améliorer les paramétrisations des modèles numériques de prévision

du temps et des modèles climatiques de plus grande échelle.

Le prochain chapitre porte sur les méthodes et techniques pour restituer la

vapeur d’eau en conditions de ciel clair et de ciel nuageux. La mission C³IEL qui

est dédiée à l’observation de l’évolution des nuages convectifs à fine résolution

spatiale et temporelle est aussi présentée.
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« Toute eau aspire à devenir vapeur, et toute vapeur à redevenir eau. » (Marguerite

Yourcenar, écrivaine française, 1903–1987)

La caractérisation précise de la vapeur d’eau atmosphérique est importante

pour comprendre les processus climatiques et météorologiques tels que la for-

mation de nuages et les précipitations. Les stations météorologiques ou les

radiosondages à partir de ballons permettent une mesure in situ de la vapeur

d’eau soit au niveau du sol ou le long d’un profil vertical. Ces observations

régulières opérées par les services météorologiques nationaux sont utilisées pour

les prévisions météorologiques. Pour accéder à une information sur l’ensemble

de l’atmosphère, des mesures par télédétection peuvent aussi être utilisées. Elles

peuvent être locales et continues ou globales à partir de satellites. Les mesures

locales utilisent des instruments de télédétection tels que des radiomètres ou des

photomètres solaires par exemple. Bien que ces mesures fournissent des données

détaillées et précises, elles sont limitées en termes de couverture spatiale.

En revanche, les mesures par satellite qui utilisent des capteurs embarqués

pour restituer la vapeur d’eau offrent une couverture globale et régulière. Ainsi,

en combinant les avantages de ces deux approches, il est possible d’obtenir

des informations complémentaires sur la distribution et les variations de la

vapeur d’eau dans l’atmosphère, ce qui est essentiel pour améliorer nos modèles

climatiques et météorologiques.

Dans ce chapitre, je vais vous présenter succinctement divers exemples de

mesures par télédétection depuis le sol telles que l’utilisation de radiomètres

micro-ondes et de photomètres solaires, ou embarqués à bord de satellites tels

que le radiomètre SAPHIR embarqué à bord du satellite MEGHA-TROPIQUES,

l’instrument Interféromètre Atmosphérique de Sondage Infrarouge (IASI), le

radiomètre POLDER sur la plateforme Polarisation et Anisotropie des Réflec-

tances au sommet de l’Atmosphère, couplées avec un Satellite d’Observation

emportant un Lidar (PARASOL) ou le radiomètre MODIS embarqué à bord de

deux satellites développé par la National Aeronautics and Space Administration

(NASA), les satellites Terra en 1999 puis, Aqua en 2002.
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2.1 Observations locales par télédétection au sol

Le principe d’observations locales par télédétection depuis le sol consiste à

effectuer des mesures précises dans la basse atmosphère, de manière localisée

géographiquement, en continu et en temps réel. Dans cette section, je vais

présenter quelques exemples d’instruments au sol qui permettent d’obtenir

des informations sur le contenu en vapeur d’eau. Parmi ces instruments, il

y a notamment le radiomètre micro-ondes utilisé au Laboratoire d’Optique

Atmosphérique (LOA), sur lequel j’ai travaillé pendant la première année de ma

thèse.

2.1.1 Le Radiomètre micro-ondes RPG-HATPRO-G5

Le radiomètre micro-ondes Radiometer Physics GmbH (RPG)-Humidity And

Temperature PROfiler (HATPRO)-Generation 5 (G5), Figure 2.1 (page 41) est

un instrument de télédétection passif. Il mesure l’énergie micro-ondes émise par

les molécules, généralement l’eau dans son état gazeux. L’énergie micro-ondes

reçue dépend de la quantité de vapeur d’eau présente dans l’atmosphère : plus il

y a de vapeur d’eau, plus l’énergie reçue par le radiomètre sera importante. Cet

instrument permet de faire un profilage vertical de l’atmosphère, en continu et

en temps réel, dans sept canaux (Tableau 2.1, page 42) avec approximativement

un profil acquis par minute. Il permet de restituer des profils d’humidité absolue,

d’humidité relative et de température.

Figure 2.1 – Photographie du radiomètre micro-ondes opéré au LOA par O.
Pujol (olivier.pujol@univ-lille.fr).

mailto:olivier.pujol@univ-lille.fr
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Ce type de mesures dans le domaine des micro-ondes (mais aussi dans le

domaine de l’infrarouge), est basé sur l’émission d’énergie des constituants

atmosphériques dont la vapeur d’eau présente dans l’atmosphère. La loi de

Kirchhoff établit que le flux émis par un milieu ou une surface, à l’équilibre

thermodynamique, est égale au flux absorbé. En radiométrie micro-ondes, les

particules atmosphériques absorbent le rayonnement micro-ondes émis par la

surface ou d’autres niveaux atmosphériques, puis le réémettent selon la loi de

Planck (loi d’émission d’un corps noir) modulé par un coefficient d’émissivité.

En plus des mesures d’humidité et de température, cet instrument fournit

également des informations sur le contenu intégré en vapeur d’eau (IWV), l’al-

titude de la base du nuage (CBH) et la quantité de précipitations (équivalent

eau liquide). Il permet de détecter la présence de précipitations, mais ne per-

met pas d’identifier leur nature. Cet instrument vise à la verticale jusqu’à une

altitude de 10 km, la résolution verticale, la précision et les fréquences utilisées

pour la mesure des profils de température et d’humidité sont présentées dans le

Tableau 2.1 (page 42).

Crewell et al. (2003), Cimini et al. (2006), Iassamen et al. (2009) et Louf

et al. (2015), par exemple, ont permis d’illustrer la précision des restitutions et

analyses des profils vapeur d’eau que permet un tel radiomètre.

Température Humidité

Fréquences 51-58 GHz 22-31 GHz

Résolution 200 m (0-5 km) 200 m (0-2 km)
400 m (5-10 km) 400 m (2-5 km)

800 m (5-10 km)

Précision 0,25 K RMS (0-0,5 km) 0,1 g m−3 RMS, AH (0-10 km)
0,5 K RMS (0,5-1,2 km) 5% RMS, RH (0-10 km)
0,75 K RMS (1,2-4 km)
1 K RMS (4-10 km)

Tableau 2.1 – Résolution spatiale, précision et fréquences pour la mesure du
profil de température et d’humidité (humidité absolue et humidité relative). Pour
l’IWV, la précision sur la mesure est de ± 0,2 kg m−2 RMS (donnée constructeur).
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Évolution temporelle des profils de température, profils d’humidité et du
contenu intégré en vapeur d’eau

Dans cette section, je vais présenter quelques résultats pour illustrer les me-

sures réalisées par le radiomètre du LOA à Villeneuve d’Ascq. La Figure 2.2

(page 43) montre les profils de température, d’humidité ainsi que l’information

sur le contenu intégré en vapeur d’eau pendant le mois de Mars 2020, en condi-

tions de ciel clair et nuageux (altitude de la base du nuage : CBH < 10 km, la

limite supérieure des profils obtenus par le radiomètre).

Figure 2.2 – Évolution temporelle (Mars 2020) du profil d’humidité absolue
(1ère ligne), du contenu intégré en vapeur d’eau (IWV et de l’altitude de la base
du nuage (CBH) (2ème ligne), du profil d’humidité relative (3ème ligne), du profil
de température (4ème ligne) ainsi que des précipitations (5ème ligne).
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Dans la Figure 2.2 (page 43), la 2ème ligne représente l’évolution du CBH

et de l’IWV. À partir des profils de température et d’humidité, le radiomètre

détermine un profil de « Liquid Water Content » (LWC), en cherchant la première

et dernière valeur non nulle du profil de LWC on peut estimer l’altitude de la

base et du sommet du nuage. La mesure du CBH nous donne donc l’information

sur la présence d’un nuage.

Nous nous intéressons ici à la différence entre ciel clair et ciel nuageux. En

présence de nuages, on observe une augmentation de l’humidité absolue et donc

une augmentation de l’IWV. À une altitude équivalente, par exemple 1 km, on

observe une différence significative de l’humidité absolue entre des conditions

de ciel clair (environ 10−3kg m−3) et des conditions de ciel nuageux (environ

10−2kg m−3), ce qui se traduit par une valeur plus élevée de l’IWV, qui est de

quelques kg m−2 en ciel clair, et peut atteindre un maximum de 30 kg m−2 en

ciel nuageux. En ce qui concerne l’humidité relative, on observe des valeurs

avoisinants 100% dans le nuage. Cette observation nous permet de valider

l’hypothèse que nous ferons pour la suite de notre étude, à savoir une humidité

relative homogène et uniforme à 100% dans le nuage.
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La Figure 2.3 (page 45) montre le profil d’humidité absolue moyen, mesurés

de jour, sur le mois de Mars 2020 pour différentes situations atmosphériques.

Figure 2.3 – Profil moyen d’humidité absolue, à Villeneuve d’Ascq (Mars 2020).

Quatre situations sont représentées : la moyenne des cas ciel clair (courbe

verte), des cas ciel nuageux avec précipitations (courbe orange), des cas ciel

nuageux sans précipitations (courbe rouge) et « Total », la combinaison des trois

situations : ciel clair et ciel nuageux avec et sans précipitations (courbe bleue).

L’effet de la présence d’un nuage et des précipitations est clairement visible,

principalement dans la partie basse de l’atmosphère avec une hausse de l’hu-

midité dans l’atmosphère. Afin de mieux illustrer la contribution des nuages

et des précipitations sur les profils d’humidité absolue, la Figure 2.4 (page 46)

montre les anomalies sur les profils d’humidité absolue, sur le mois de Mars

2020 à Villeneuve d’Ascq. Ces anomalies sont calculées par rapport à la moyenne

temporelle des profils d’humidité absolue.
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Figure 2.4 – Anomalies sur les profils d’humidité absolue (1ère ligne) et évolution
temporelle du CBH (2ème ligne) et des précipitations (3ème ligne), à Villeneuve
d’Ascq (Mars 2020).

On observe principalement des anomalies positives d’humidité absolue, i.e.,

un excès en vapeur d’eau, en présence de nuages.

Ces anomalies sont plus marquées lorsqu’il y a des précipitations et peuvent

atteindre jusqu’à +4 g m−3 dans le nuage. On observe en contrepartie un déficit

en vapeur d’eau en l’absence de nuages (ciel clair), pouvant atteindre jusqu’à

-2 g m−3 à certaines altitudes. Ces anomalies sont d’autant plus importantes et

variables près de la surface, là où les concentrations en vapeur d’eau sont les

plus élevées, comme attendu.

Pour conclure cette section relative au radiomètre micro-ondes et fournir

une estimation approximative de la quantité totale de vapeur d’eau intégrée à

Lille, qui se trouve aux moyennes latitudes, veuillez-vous référer au Tableau 2.2

(page 47).
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Mois, Année IWV (kg m−2) Mois, Année IWV (kg m−2)

Feb, 2020 [4,81 ; 40,27] Jul, 2020 [9,24 ; 51,98]
Mar, 2020 [1,81 ; 31,61] Sep, 2020 [5,47 ; 62,36]
Apr, 2020 [4,17 ; 46,32] Oct, 2020 [8,34 ; 54,96]
May, 2020 [3,73 ; 39,58] Nov, 2020 [5,78 ; 46,40]
Jun, 2020 [7,17 ; 61,68] Dec, 2020 [6,66 ; 43,61]

Tableau 2.2 – IWV en kg m−2 minimal et maximal restitué par le radiomètre
micro-ondes à Villeneuve d’Ascq, sur l’année 2020. Dans ce tableau il n’y a pas
les données du mois de Janvier car beaucoup trop de données étaient erronées,
et du mois d’Août car le radiomètre est éteint pendant les vacances d’été.

Ce tableau présente les valeurs minimales et maximales de la quantité de

vapeur d’eau intégrée sur toute la colonne atmosphérique, en ciel clair et nuageux

et sans distinction entre le jour et la nuit, pour la période de Février à Décembre

2020 à Villeneuve d’Ascq. Il met en avant la forte variabilité du contenu en

vapeur d’eau au cours d’un même mois, par exemple, en Février le radiomètre

à restitué un contenu en vapeur d’eau minimal de 4,83 kg m−2 et maximal de

40,27 kg m−2 soit environ 8 fois plus que la valeur minimale. Il montre également

une variabilité saisonnière du contenu en vapeur d’eau. L’étude faite sur les

données du radiomètre micro-ondes nous informe sur les ordres de grandeur

pour le contenu intégré en vapeur d’eau en ciel nuageux.

2.1.2 Les photomètres solaires

Outre les restitutions de concentration en vapeur d’eau faites par radiométrie

micro-ondes, la restitution d’un contenu intégré en vapeur par photométrie

solaire est également possible (e.g., Plana-Fattori et al. 1998 ; Torres et al.

2010). Elle est obtenue en utilisant une technique appelée « photométrie solaire

différentielle ». Cette technique exploite la manière dont la vapeur d’eau absorbe

le rayonnement solaire à certaines longueurs d’onde spécifiques, principalement

dans le proche infrarouge. Le photomètre mesure l’atténuation du rayonnement

solaire à une longueur d’onde où le rayonnement sera fortement absorbé par la

vapeur d’eau, cette mesure est ensuite comparée à une mesure dite « référence »,

i.e., une mesure réalisée à une longueur d’onde non-absorbante.
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La différence entre l’intensité lumineuse mesurée et la « référence » donne

une estimation de la quantité de vapeur d’eau dans l’atmosphère. Le LOA, en

collaboration avec SNO PHOTONS, développe et opère un photomètre solaire,

le Photomètre Léger Aéroporté pour la Surveillance des Masses d’Air (PLASMA),

qui permet de mesurer l’extinction du faisceau solaire durant le mouvement

de l’instrument (Karol et al. 2013). Cette mesure fournit des informations sur

l’épaisseur optique spectrale des particules en suspension dans l’air, le coeffi-

cient d’Angström de ces particules et la quantité de vapeur d’eau présente dans

l’atmosphère. C’est un instrument compact et léger qui peut être intégré à diffé-

rentes plateformes mobiles et utilisé comme photomètre mobile dans le réseau

PHOtométrie pour le Traitement Opérationnel de Normalisation Satellitaire

(PHOTONS)/AErosol RObotic NETwork (AERONET).

L’instrument PLASMA a notamment été déployé en 2019 à La Réunion, dans

le cadre de la campagne aéroportée « AEROMARINE » (Mascaut et al. 2022). Le

bassin Sud-Ouest de l’océan Indien, à proximité de La Réunion, ainsi que la zone

Est de l’océan Indien, sont des zones où la formation de systèmes convectifs est

fréquente (cyclones tropicaux, « Hector the Convector » à proximité des îles Tiwi

au Nord de l’Australie). De plus, l’océan Indien est un bassin océanique chaud et

convectif, ce qui peut en faire une zone d’étude de choix pour la mission C³IEL.

Des mesures d’IWV ont été effectuées pendant la campagne « AEROMARINE ».

Il s’agit de la valeur mesurée le long de la trajectoire de l’avion, intégrée sur

toute la colonne atmosphérique au-dessus de celui-ci. L’IWV mesuré pendant

la campagne oscille, en moyenne, entre 40 kg m−2 en surface et 10 kg m−2 vers

3 km d’altitude. Pour rappeler le contexte, on se trouve dans une région tropicale,

en Mars-Avril, ce qui correspond à l’inter-saison été-hiver (le passage de la saison

cyclonique vers la saison sèche) dans l’hémisphère sud.

Pour conclure cette section sans entrer dans les détails, il faut indiquer

qu’au-delà de l’utilisation d’instruments utilisant les techniques décrites pré-

cédemment, il existe d’autres instruments permettant de restituer la vapeur

d’eau, tels que les capteurs GNSS (e.g., Meza et al. 2020 ; Bousquet et al. 2020 ;

Bosser et al. 2022). Comme pour le radiomètre micro-ondes, les capteurs GNSS

permettent de restituer la vapeur d’eau en toutes conditions.
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2.2 Télédétection du contenu en vapeur d’eau à par-

tir d’observations satellites

L’utilisation des satellites pour restituer la vapeur d’eau est de plus en plus

répandue et vient compléter les mesures au sol en offrant une couverture spatiale

globale et régulière. Les restitutions du contenu en vapeur d’eau peuvent être

réalisées en conditions de ciel clair et/ou nuageux par l’intermédiaire d’instru-

ments tels que POLDER ou MODIS qui observent le flux solaire réfléchi par la

Terre dans le proche infrarouge, vers 1 µm (contenu intégré seulement dans ce

premier cas) ou émis par la surface terrestre et l’atmosphère tels que IASI dans

le Thermal InfraRed (TIR) (entre environ 4 et 15 µm) et par exemple, MEGHA-

TROPIQUES dans les micro-ondes (profil vertical résolu dans ce second cas).

Dans cette section, je vais montrer quelques exemples d’instruments permettant

d’obtenir une information sur le contenu en vapeur d’eau depuis l’espace, dans

le domaine des micro-ondes et dans l’infrarouge ainsi que leurs caractéristiques.

2.2.1 Mesures dans le domaine des micro-ondes et de l’infra-

rouge thermique

Le domaine des micro-ondes est intéressant car il rend possible les mesures

en tout temps. Les longueurs d’onde sont très importantes devant la taille des

particules, suffisamment pour traverser l’atmosphère et atteindre la surface,

rendant ainsi les nuages, non précipitants, transparents dans ce domaine spectral.

On utilise également la fréquence comme unité (on peut parler ici de mesures

hyperfréquences) que l’on obtient comme suit : f (Hz) = c
λ avec c la vitesse de

la lumière dans le vide (3× 108ms−1) et λ la longueur d’onde (exprimée en m).

De plus, il est possible, à partir de mesures dans plusieurs canaux, de faire du

profilage vertical (humidité et température par exemple) de l’atmosphère en

raison des processus d’émission/absorption du rayonnement par les molécules

d’eau notamment. Voici donc deux exemples d’instruments permettant d’obtenir

des informations sur la vapeur d’eau atmosphérique dans le domaine des micro-

ondes et, un exemple d’instrument dans le TIR.
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Les radiomètres micro-ondes : SAPHIR et AMSU

L’instrument SAPHIR est un radiomètre micro-ondes embarqué à bord du

satellite MEGHA-TROPIQUES, un satellite Franco-Indien, issus d’une collabo-

ration entre les agences spatiales française et indienne (CNES et Indian Space

Research Organisation (ISRO)). Il a pour objectif d’étudier le cycle de l’eau et les

échanges d’énergie dans la Zone de Convergence InterTropicale (ZCIT) (zone

où se forment les phénomènes météorologiques les plus violents tels que les

cyclones tropicaux ou les moussons), les modalités du transport et de la dis-

tribution de la vapeur d’eau dans l’atmosphère, les conséquences sur le bilan

énergétique dans les régions tropicales ainsi que la formation et l’évolution des

systèmes convectifs tropicaux (Desbois et al. 2007).

Il permet de restituer la distribution des profils de vapeur d’eau dans l’at-

mosphère. Cette restitution est fondée sur la mesure du rayonnement dans six

bandes spectrales étroites de différentes largeurs, proche d’une raie de la vapeur

d’eau située à 183,3 GHz (Tableau 2.3, page 50).

En faisant soit des régressions sur les températures de brillance, soit de

l’inversion directe avec un code de transfert radiatif suivant les bandes spectrales,

il est possible d’obtenir une information sur six couches atmosphériques, de la

surface jusqu’à environ 12 km d’altitude, pour une résolution spatiale de 10 km

au nadir. Rao et al. (2013) montrent la validation des profils d’humidité relative

dérivés de l’instrument SAPHIR, par comparaisons avec des radiosondages.

Le Tableau 2.3 (page 50) montre les caractéristiques spectrales de l’instru-

ment SAPHIR.

Bande Fréquence (GHz) Largeur (MHz)

S1 183,3± 0,2 200
S2 183,3± 1,1 350
S3 183,3± 2,8 500
S4 183,3± 4,2 700
S5 183,3± 6,8 1200
S6 183,3± 11,0 2000

Tableau 2.3 – Caractéristiques des six bandes spectrales de l’instrument SAPHIR.
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Les instruments AMSU, AMSU-A et AMSU-B, sont des radiomètres micro-

ondes, qui ont volé sur plusieurs satellites américains (NOAA ou Aqua). Ils

permettent également d’obtenir des profils de température et d’humidité pour

des résolutions spatiales, au nadir, de 48 km et 16 km respectivement. Le Ta-

bleau 2.4 (page 51) montre les caractéristiques spectrales des radiomètres AMSU-

A et AMSU-B.

Instrument Bande Fréquence (GHz) Fonction

AMSU-A 1-4 23,8-52,8 Vapeur d’eau
5-8 53,6-55,5 Température (Troposphère)
9-14 autour de 57,3 Température (Stratosphère)
15 89 Sommet du nuage / Neige

AMSU-B 16 89,9± 0,9 « Window channel »
17 150± 1 « Window channel »
18 183,3± 1,0 Vapeur d’eau
19 183,3± 3,0 Vapeur d’eau
20 183,3± 7,0 Vapeur d’eau

Tableau 2.4 – Caractéristiques des bandes spectrales des radiomètres AMSU-A
et AMSU-B.

Les deux « Window channel » de AMSU-B fournissent des informations sur

la vapeur d’eau dans les basses couches de l’atmosphère et sur la température de

surface.

L’instrument IASI pour la restitution de la vapeur d’eau

L’instrument IASI, monté sur la charge utile de MetOP, une série de trois satel-

lites (MetOP-A, MetOP-B et MetOP-C) développés conjointement par l’European

Space Agency (ESA) et EUMETSAT, est un interféromètre de Michelson, spec-

tromètre à transformée de Fourier (développé par le CNES) observant dans le

domaine de l’infrarouge thermique (TIR) de 3,7 à 15,5 µm. Les spécifications de

l’instrument IASI, sont présentés en détail dans l’article de Hilton et al. (2012).
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IASI permet d’estimer des profils de température et de vapeur d’eau tropo-

sphérique avec une précision respective de 1 K et d’environ 10 à 20% (Hilton

et al. 2012), pour une résolution verticale de 1 et 2 km. L’instrument IASI intègre

également un canal imageur infrarouge, de résolution spatiale 1 km, dans la

gamme spectrale 10,3-12,5 µm. Le but de ce canal est de détecter la présence des

nuages dans le champ de vue de IASI. En effet, les nuages ne sont pas transpa-

rents pour le rayonnement infrarouge. IASI est dédié à la restitution de différents

gaz atmosphériques, en ciel clair ou quasi-clair (Schlüssel et al. 2002).

Par conséquent, il est essentiel de repérer les nuages en amont, avant de pro-

céder à la restitution des profils souhaités. Pougatchev et al. (2009) et Masiello

et al. (2013) ont montré la faisabilité de restituer un profil d’humidité et de tem-

pérature en ciel clair avec une précision respective d’environ 10% et 0,6 K entre

800 et 300 hPa (environ 1,5 K au niveau de la Tropopause et 2 K à la surface).

2.2.2 Mesures dans le proche infrarouge

Contrairement aux mesures dans le domaine des micro-ondes ou dans le

TIR, les mesures dans le proche infrarouge, SWIR sont basés sur la réflexion

du rayonnement solaire. Les radiomètres disposant de canaux dans les bandes

d’absorption de la vapeur d’eau tels que MODIS et POLDER ne permettent

pas de restituer des profils verticaux mais d’estimer une quantité intégrée sur

la colonne atmosphérique. En revanche, les techniques instrumentales de ces

mesures dans le SWIR permettent d’obtenir une image à résolution spatiale

horizontale fine, contrairement aux capteurs micro-ondes et dans le TIR qui ne

permettent d’obtenir que des pixels gros (plusieurs km) et en général disjoints.

Présentons succinctement ces deux instruments ainsi que quelques résultats

de restitution du contenu en vapeur d’eau, obtenus principalement principale-

ment en ciel clair, à partir de la Méthode d’Absorption Différentielle (MAD).
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Les radiomètres MODIS et POLDER

L’instrument MODIS, développé par la NASA, est un radiomètre multi-

spectral observant la Terre, la biosphère, les océans et l’atmosphère, embarqué à

bord du satellite Terra de la NASA (lancé en 1999) puis du satellite Aqua de la

NASA (lancé en 2002), dans 36 bandes spectrales allant du visible à l’infrarouge

(de 0,405 µm à 14,385 µm) à trois résolutions spatiales de 250 m pour les bandes

1 et 2, 500 m pour les bandes 3 à 7 et 1 km pour les bandes 8 à 36. Les bandes

MODIS SWIR dédiées à l’étude de la vapeur d’eau (17, 18 et 19) ont donc une

résolution spatiale de 1 km (Barnes et al. 1998).

L’instrument POLDER, développé par le CNES, est un radiomètre imageur

à large champ, observant dans le visible et le proche infrarouge (SWIR), de

443 à 910 nm. Il est dédié à l’analyse de l’intensité du rayonnement solaire

réfléchie par la Terre et l’atmosphère et de sa signature angulaire. Certains

canaux permettent aussi la mesure de la polarisation du rayonnement, c’est-à-

dire de l’orientation préférentielle des oscillations d’une onde électromagnétique.

L’objectif principal de POLDER est d’étudier les propriétés des nuages et des

aérosols à une résolution spatiale de 6 km au nadir (Deschamps et al. 1994).

De 1996 à 2013, trois instruments POLDER se sont succédé, POLDER 1 & 2,

embarqués à bord des satellites japonais (ADvanced Earth Observing Satellite

(ADEOS) et ADEOS 2) développés par la Japan Aerospace Exploration Agency

(JAXA) et, POLDER 3 à bord du microsatellite français PARASOL.

Le Tableau 2.5 (page 54) montre les caractéristiques des bandes spectrales,

proche infrarouge, dédiées à l’étude de la vapeur d’eau des instruments MODIS

et POLDER.
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Instrument Bande Longueur d’onde

MODIS 17 890-920 nm
18 931-941 nm
19 915-965 nm

POLDER 1&2 + PARASOL/POLDER 910 nm

POLDER et MODIS 865 nm

Tableau 2.5 – Caractéristiques des bandes spectrales vapeur d’eau des ins-
truments MODIS et POLDER. La bande à 865 nm est utilisée comme bande
« référence », non-absorbante.

Restitution en ciel clair du contenu en vapeur à partir des mesures POLDER
et MODIS par Méthode d’Absorption Différentielle (MAD)

L’Absorption Différentielle est une technique qui consiste à comparer l’in-

tensité de rayonnements, à deux longueurs d’onde différentes. Dans l’une, le

rayonnement est fortement absorbé par la molécule dont on souhaite connaître

la concentration et dans l’autre faiblement voire pas du tout. Le rapport des

luminances aux deux longueurs d’onde est proportionnel au contenu intégré

de la molécule absorbante. En comparant à des mesures réelles obtenues soit à

partir de radiomètres micro-ondes, soit à partir de sondeurs infrarouges, soit

à partir de radiosondages ou à partir de simulations, il est possible d’établir

une relation entre le rapport de luminances et la concentration de la molécule

étudiée.

Cette technique est très utilisée pour estimer le contenu en vapeur d’eau

atmosphérique en ciel clair. Les instruments MODIS et POLDER, notamment,

utilisent ce principe pour estimer le contenu intégré en vapeur, en ciel clair

(Kaufman et al. 1992 ; Gao et al. 2003 ; Vesperini et al. 1999 ; Riedi et al. 2013).

La Figures 2.5 (page 55) montre des résultats de restitution du contenu en

vapeur d’eau obtenu Kaufman et al. (1992) et Gao et al. (2003) à partir du

radiomètre MODIS.
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Figure 2.5 – Estimation du contenu total en eau précipitante par MODIS. (a) le
spectre de transmission, moyenne latitude, été et hiver, en présence de vapeur
d’eau (lignes pleines) et d’aérosols (lignes pointillées). Les rectangles montrent
la position des bandes MODIS utilisées pour l’étude de la vapeur d’eau. (b) la
relation entre les rapports de bandes (905/865, 940/865 et 935/865 nm) et le
contenu en eau précipitante en cm. (c) et (d) montrent des exemples de produit
MODIS de niveau 2, au-dessus de l’Inde et de la chaine de l’Himalaya avec
Terra/MODIS (figure (c)) et, au-dessus de l’Espagne, du Maroc et de l’Algérie
avec Aqua/MODIS (figure (d)). Les figures (a) et (b) sont tirées de Kaufman et al.
(1992) et les figures (c) et (d), de Gao et al. (2003).
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La Figure 2.5 (a) permet de situer les bandes MODIS utilisée pour la restitu-

tion du contenu en vapeur d’eau dans le cas du radiomètre MODIS. La bande

à 865 nm, avec un coefficient de transmission de 1, n’est pas absorbée par la

vapeur d’eau. Le coefficient de transmission est inférieur à 1 pour les bandes à

905, 935 et 940 nm.

La Figure 2.5 (b) montre que la valeur du rapport de bandes diminue lorsque

que le contenu total en vapeur d’eau augmente. De plus, plus l’absorption par la

vapeur d’eau dans la bande spectrale est importante, plus le rapport de bandes

sera faible.

La Figure 2.5 (c) montre trois images, celle de gauche est une image en fausse

couleur d’une scène observée par MODIS au-dessus de l’Inde et de la chaine

de l’Himalaya, l’image du milieu montre un exemple de restitution MODIS du

contenu total en eau précipitante (en cm) à partir des bandes vapeur d’eau SWIR

de l’instrument et, celle de droite montre l’élévation (en m) de la scène observée.

En comparant l’image du milieu à celle de droite, Gao et al. (2003) ont montré

que, en toute logique, plus l’élévation de la surface était importante, plus la

quantité de vapeur d’eau restituée par MODIS était faible (inférieure à 1 cm

au-dessus de l’Himalaya).

La Figure 2.5 (d) montre un exemple de restitution similaire à celle présentée

dans la Figure 2.5 (c) mais pour une région différente et à partir de l’instrument

Aqua/MODIS. L’image de gauche est une image en fausse couleur de la scène

observée par MODIS (On observe une partie de l’Espagne, du Portugal, du

Maroc, de l’Algérie, de l’océan Atlantique et de la mer Méditerranée). L’image

de droite illustre la restitution du contenu total en vapeur d’eau pour cette

région. On peut voir que les régions côtières affichent des concentrations plus

élevées en vapeur d’eau en raison de leur proximité avec l’océan Atlantique et la

mer Méditerranée. Les régions désertiques, plus arides par nature, présentent

logiquement des concentrations en vapeur d’eau plus faibles. Ce type d’images

permet donc de valider en partie l’algorithme utilisé et de mettre en évidence

les variations spatiales de la vapeur d’eau.
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La 2.6 (page 57) montre des résultats de restitutions du contenu en vapeur

d’eau obtenus par Riedi et al. (2013) et Vesperini et al. (1999) à partir du radio-

mètre POLDER.

Figure 2.6 – À gauche, relation entre le rapport des bandes POLDER 910 et
865 nm et le produit du facteur de masse d’air (m) avec l’IWV estimé par AMSR-

E, en ciel clair, au-dessus de l’océan (Riedi et al. 2013). La courbe rouge repré-
sente la relation proposée par Vesperini et al. (1999) entre le rapport de bande
POLDER et mIWV. A droite, comparaison entre l’IWV estimé par POLDER et
des radiosondes, en ciel clair, au-dessus de tous types de surface hors océan
(Vesperini et al. 1999).

Vesperini et al. (1999) obtient, à partir de simulations, une relation entre le

rapport de bandes et le contenu en vapeur d’eau, pour la restitution de l’IWV

dans le SWIR en ciel clair et au-dessus de surfaces réfléchissantes. Cette relation,

ciel clair, est approchée par des lois logarithmiques qui dépendent de la valeur

du rapport des luminances des deux bandes, noté R (Eqs (2.1) et (2.2)). Pour

R < 0,59,

mIWV = 27.3448log2(R) (2.1)

et pour R > 0,59,

mIWV = 18.8751log2(R)− 5.5581log(R) (2.2)
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avec,

m =
1

cos(SZA)
+

1
cos(VZA)

(2.3)

m est la masse d’air traversé et se calcule à partir de SZA et VZA, la position

angulaire du soleil (Solar Zenith Angle) et du satellite (Viewing Zenith Angle)

respectivement.

En conclusion de cette partie portant sur les méthodes de restitution en

conditions de ciel clair, les différentes études citées plus haut ont démontré la

possibilité de restituer le contenu en vapeur d’eau atmosphérique au-dessus de

surfaces réfléchissantes, dans le domaine des longueurs d’onde de l’infrarouge à

courtes longueurs d’onde (SWIR).

En comparant le contenu en vapeur d’eau restitué par POLDER avec le

contenu obtenu par radiosondage, ils ont observé une surestimation d’environ

5 kg m−2 pour des contenus en vapeur d’eau d’environ 60 kg m−2, ainsi qu’une

sous-estimation d’environ 3 kg m−2 pour des contenus en vapeur d’eau inférieurs

à 10 kg m−2. Dans des travaux distincts, Gao et al. (2003) et Kaufman et al.

(1992), ont montré la capacité de MODIS à restituer un contenu total en eau

précipitante avec une incertitude variant entre 5 et 13%.

Restitution du contenu en vapeur d’eau en ciel nuageux à partir de canaux
dans le SWIR

En présence de nuages, la relation entre la luminance et l’IWV n’est pas aussi

simple car le nuage n’étant pas un réflecteur parfait, une partie du rayonnement

pénètre dans le nuage et est diffusée. Leur présence induit donc une non-linéarité

du problème qui ne peut être traitée par ce type de relation aussi efficacement

qu’en ciel clair. Il est nécessaire de mettre en place une méthode d’inversion

plus complexe, capable de prendre en compte la diffusion dans le nuage (voir

Chapitre 3 (page 86) pour la présentation du schéma d’inversion mis en place

pour la restitution de l’IWV dans le SWIR, en ciel nuageux).
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Peu de travaux en ciel nuageux ont été effectués sur la restitution d’un

contenu en vapeur dans le SWIR. Les travaux de Albert et al. (2001) montrent

la faisabilité d’une telle restitution dans le SWIR, au-dessus de différents types

de surface et, en présence de nuages bas et optiquement épais. Ils appliquent la

Méthode d’Absorption Différentielle (MAD) sur des simulations réalisées dans

le contexte de l’instrument POLDER, embarqué sur la plateforme japonaise

ADEOS et MEdium Resolution Imaging Spectrometer (MERIS) (Bezy et al. 1999),

embarqué à bord de l’ENVIronment SATellite (ENVISAT) développé par l’ESA

(Louet 2001). Les caractéristiques de l’instrument POLDER ont été présentées

au début de la section 2.2.2 (Tableau 2.5, page 54). Concernant MERIS, cet

instrument sonde l’atmosphère dans le visible et le proche infrarouge, de 390 nm

à 1,04 µm, avec une résolution spatiale de 300 m au nadir.

Pour leur étude, ils simulent, pour un profil atmosphérique standard de

moyenne latitude, en été, un nuage composé essentiellement de gouttelettes

d’eau avec un rayon effectif de 17 µm. Le nuage s’étend verticalement sur une

distance de 1200 m, la base du nuage est fixée à 500 m et son sommet, à 1700 m

d’altitude. Ils admettent également une humidité relative dans le nuage de 100%.

L’absorption du rayonnement solaire dans une bande d’absorption de la

vapeur d’eau est influencée par le « chemin suivi par le rayonnement ». La

diffusion dans le nuage a deux effets contradictoires sur cette absorption. D’une

part, la diffusion multiple augmente les distances parcourues par le rayonnement,

ce qui entraîne une absorption par la vapeur d’eau plus importante et donc

une valeur restituée plus élevée. D’autre part, la présence du nuage diminue

ou stoppe l’impact des couches atmosphériques inférieures, conduisant à une

absorption totale moins importante. À partir de ce constat, ils ont cherché à

déduire l’effet net de la présence de nuage sur le trajet apparent du rayonnement

et donc sur son absorption en calculant un profil vertical d’une fonction de

poids qui, dans le cas d’une atmosphère nuageuse, donne l’information sur

la contribution des différentes couches atmosphériques dans l’absorption du

rayonnement par rapport à l’atmosphère sans nuages correspondante (ciel clair).
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L’Eq (2.4) présente la relation utilisée pour calculer le profil de fonction de

poids (Albert et al. 2001 présente en détail les différentes étapes et hypothèses

appliquées pour aboutir à cette relation).

gj =
lnRcloud

j − lnRcloud

lnRj − lnR
, (j = 1, ...,N ) (2.4)

avec, j l’indice de la couche atmosphérique. R représente le rapport des bandes

MERIS (900 nm/885 nm) en ciel clair et Rcloud le rapport de bandes en ciel

nuageux (Rj et Rcloud
j représentent les rapports calculés pour chaque couches

atmosphériques j).

La Figure 2.7 (page 61) montre un des résultats obtenus par Albert et al.

(2001) dans le cadre de l’instrument MERIS dans la bande non absorbante

à 885 nm et la bande absorbante à 900 nm. Cette figure représente le profil

vertical de fonction de poids calculé à partir de l’Eq (2.4), sur une colonne

atmosphérique de 2 km, pour différentes valeurs d’épaisseur optique de nuage

(5, 10 et 15). Dans leurs simulations, la surface est supposée lambertienne (une

surface idéalisée qui réfléchit uniformément la lumière incidente dans toutes les

directions, indépendamment de l’angle d’incidence). Dans cet exemple, l’albédo

de surface (le pouvoir réfléchissant d’une surface, i.e., le rapport entre le flux

d’énergie lumineuse réfléchie sur le flux d’énergie lumineuse incidente) est nul,

permettant de faire abstraction des effets de surface, le soleil est au zénith (Solar

Zenith Angle (SZA) = 0°) et le satellite vise au nadir (VZA = 0°).
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Figure 2.7 – Profils de fonction de poids pour illustrer la contribution de chaque
couche atmosphérique à l’absorption totale par la vapeur d’eau en ciel nuageux
comparativement au ciel clair, au-dessus de l’océan (Albert et al. 2001).

Au-dessus du nuage (rectangle orange), la diffusion Rayleigh et la diffusion

par les aérosols ne sont pas prises en compte, le poids est donc égal à 1. Cette

hypothèse sera également appliquée dans notre étude. Ainsi, dans la zone au-

dessus du nuage, Albert et al. (2001) précisent qu’il n’y a pas de diffusion, il y a

uniquement de l’absorption par la vapeur d’eau, Le rapport est le même en ciel

clair et en ciel nuageux, le poids est donc égal à 1 pour les couches au-dessus

du nuage. Dans la zone sous nuage (rectangle violet), l’absorption totale par

la vapeur d’eau dans les deux cas entraîne une luminance nulle au sommet de

l’atmosphère et donc un poids égal à 0. La zone définie par le rectangle rouge

(g supérieur à 1) montre que le chemin apparent parcouru par le rayonnement

dans le nuage a été allongé à cause de la diffusion multiple dans le nuage et donc

l’absorption par la vapeur d’eau est plus importante.
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Pour des épaisseurs optiques plus faibles, le poids est inférieur à 1 car une

partie du rayonnement est diffusé vers le haut, vers les couches supérieures du

nuage, le rayonnement n’atteint donc pas les couches inférieures du nuage. Par

conséquent, l’absorption par la vapeur d’eau dans les basses couches du nuage

est plus faible. Albert et al. (2001) montrent également que la contribution des

basses couches atmosphériques augmente lorsque l’albédo de surface augmente.

Pour une épaisseur optique élevée, la variation de la fonction de poids sur les

basses couches atmosphériques est faible mais plus l’épaisseur optique est faible

et plus la variation est importante, ce qui implique une contribution de la surface

de plus en plus importante et une estimation de l’IWV au-dessus du nuage très

difficile, voire impossible.

La Figure 2.8 (page 62) montre le RMSE de l’IWV AC restitué exprimé en

kg m−2, pour une seule configuration angulaire (SZA = 0° et VZA = 0°) et, en

fonction de l’albédo de surface et de l’épaisseur optique.

Figure 2.8 – RMSE sur le contenu intégré en vapeur d’eau au-dessus du nuage
restitué, en fonction de l’albédo de surface et de l’épaisseur optique du nuage.
SZA = 0° et VZA = 0° (Albert et al. 2001).
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Pour réaliser cette figure, Albert et al. (2001) ont effectué plusieurs simu-

lations en variant les valeurs d’albédo de surface de 0% à 80% et en couvrant

une gamme d’épaisseurs optiques allant de 2 à 150. Cette figure montre une

diminution du RMSE en fonction de l’épaisseur optique du nuage. En effet, plus

le nuage présente une épaisseur optique élevée, plus la restitution du contenu

intégré en vapeur d’eau sera précise. Pour des faibles valeurs d’épaisseurs op-

tiques, une augmentation de l’albédo de surface conduit à une augmentation du

RMSE (qui peut atteindre environ 6 kg m−2 pour une épaisseur optique de 5 et

un albédo de surface supérieur à 60%).

Comparaison des caractéristiques des contenus en vapeur d’eau restitués par
différents types d’instruments

Dans le cadre du projet Global Energy and Water cycle EXchanges (GEWEX),

Schröder et al. (2018) résument les différents instruments permettant de resti-

tuer la température et la vapeur d’eau. Le tableau 3 proposé par Schröder et al.

(2018) fait un résumé des différentes archives existantes de température et de

vapeur d’eau. Le Tableau 2.6 (page 64) montre quelques exemples d’instruments

avec leur résolution spatiale, pour la restitution de la vapeur d’eau en ciel clair

et nuageux. Ce tableau est adapté du tableau 2 de Schröder et al. (2018).
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Instruments Archives Paramètres Résolution spatiale
Couverture

POLDER/PARASOL U Lille TWVC 6 km
Global

MODIS/Terra & MODIS/Aqua MOD08, MYD08∗ TWVC 0,25-1 km
Global

MERIS & SSM/I+MERIS GlobVapour∗ TWVC 1 km
Global (Terre)

AMSU-A NASA TWVC, T, WV 45 km
Global

AMSU-B NASA TWVC, T, WV 16 km
Global

AMSR-E JAXA∗ TWVC 12 km
Global (Océan)

REMSS∗ TWVC 12 km
Global (Océan sans glace)

Tableau 2.6 – Synthèse des instruments avec leur résolution spatiale permettant
d’obtenir des informations sur la température et l’humidité. Ces informations
sont issues de Schröder et al. (2018) (tableau 2). Des références supplémentaires
pour chacun de ces instruments sont également présentées dans le tableau 2 de
Schröder et al. (2018). (*) présent dans l’archive « G-VAP » du projet GEWEX.

Dans le domaine du proche infrarouge (SWIR), la résolution spatiale est

plus fine que celle proposée pour les mesures réalisées dans le domaine des

micro-ondes. Les instruments tels que SAPHIR, AMSU-A et AMSU-B, observant

dans le domaine des micro-ondes ou infrarouge, sondent l’atmosphère avec une

résolution spatiale supérieure à 10 km au nadir (SAPHIR : 10 km, AMSU-A :

48 km, AMSU-B : 16 km, IASI : 10 km) mais présente l’avantage de pouvoir

restituer un profil tandis que les instruments observant dans la gamme spectrale

proche infrarouge tels que POLDER ou MODIS, offrent une résolution spatiale

nettement inférieure à 10 km au nadir (POLDER : 6 km et MODIS : de 250 m à

1 km) mais ne permettent de restituer que un contenu intégré.



2.3. La mission Franco-Israélienne C³IEL 65

La faible proportion d’études concernant le contenu en vapeur d’eau en

présence de nuages, associée à l’avantage offert par l’observation dans le proche

infrarouge en termes de résolution spatiale, ont suscité l’intérêt et l’enthousiasme

des équipes techniques et scientifiques derrière la mission C³IEL, pour étudier

le contenu en vapeur d’eau à haute résolution spatiale en présence de nuages,

un des principaux objectifs de la mission C³IEL. La prochaine section sera donc

dédiée à la présentation de la mission C³IEL.

2.3 La mission Franco-Israélienne C³IEL

La mission spatiale Cluster for Cloud evolution ClImatE and Lightning

(C³IEL) est un projet Franco-Israélien qui a débuté en 2016 après le succès de la

première collaboration entre la France et Israël pour l’étude du climat depuis

l’espace, à travers la mission spatiale intitulée Vegetation and Environment

monitoring on a New Micro-Satellite (Venµs) (Ferrier et al. 2010). C³IEL est issue

d’une collaboration entre les agences spatiales française, CNES, et israélienne,

ISA, l’objectif principal de cette mission spatiale est l’étude des nuages convectifs

depuis l’espace tels que les nuages du type cumulus congestus ou cumulonimbus
en phase de développement, i.e., avant la formation de « l’enclume ».

Cette mission doit permettre d’obtenir, à fine résolution spatiale (20 m au

Nadir pour l’imageur CLOUD, 140 m au nadir pour l’imageur éclair et 125 m

au nadir, à confirmer, pour les imageurs vapeur d’eau) et temporelle (20 s), des

informations sur l’enveloppe 3D des nuages convectifs et les vitesses de dévelop-

pement verticale et horizontale de ces nuages (avec une précision de quelques

m s−1, Dandini et al. 2022), l’organisation spatiale des nuages convectifs de faible

extension horizontale, le contenu en vapeur d’eau au-dessus et autour des nuages

convectifs et, l’activité électrique générée par ces nuages (voir la page Wikipédia

sur la mission C³IEL : https://fr.wikipedia.org/wiki/Cluster_for_Cloud_evolutio

n,_Climate_and_Lightning et l’article publié sur Arxiv : https://arxiv.org/abs/22

02.03182).

https://fr.wikipedia.org/wiki/Cluster_for_Cloud_evolution,_Climate_and_Lightning
https://fr.wikipedia.org/wiki/Cluster_for_Cloud_evolution,_Climate_and_Lightning
https://arxiv.org/abs/2202.03182
https://arxiv.org/abs/2202.03182
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2.3.1 Caractéristiques de la mission

La mission C³IEL sera composée d’un train de 2 nanosatellites synchronisés

sur une orbite héliosynchrone, à altitude fixe proche de 550 km. Les instruments

embarqués sur les nanosatellites seront capables d’imager une même scène

nuageuse d’environ 80km× 40km, comme le montre la Figure 2.9 (page 66) qui

illustre le principe des observations C³IEL, sous plusieurs angles d’observation et

avec une prise de vue toutes les 20 s sur une durée d’acquisition de 200 s, soit 11

acquisitions par scène avec une résolution décamétrique. Le plan orbital défini

pour la mission fait un angle de 22,5° avec l’axe qui suit la direction centre Terre

- centre soleil, ce qui signifie que les points survolés par les satellites ont une

heure locale de 13h30 à l’équateur. Il est prévu quatre acquisitions en orbite

jour pour l’étude de l’enveloppe 3D, de la vitesse de développement vertical et

du contenu en vapeur d’eau, et, une acquisition de 20 min en orbite nuit pour

l’activité électrique.

Figure 2.9 – Illustration du principe de mesures et de la configuration des
satellites de la mission spatiale C³IEL.
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2.3.2 Les différents objectifs et instruments du projet C³IEL

Les nuages convectifs grossissent par une succession de cascades turbulentes

résultant de courants ascendants et descendants dans le nuage, accompagnés

d’échange d’énergie et d’humidité entre le nuage et son environnement proche,

on parle des processus dynamiques d’entraînement et de détraînement atmo-

sphérique. L’instrument CLOUD de la mission C³IEL doit permettre d’accéder

à une description relativement précise de l’enveloppe des nuages et de leurs

vitesses d’évolution 3D (Dandini et al. 2022).

De ce fait, la vapeur d’eau est un élément important à étudier pour mieux

comprendre les processus en jeu dans l’évolution des nuages convectifs, c’est

donc l’un des objectifs de la mission C³IEL. La convection profonde est géné-

ralement responsable de la formation de cellules orageuses. La présence de

cristaux de glace dans les couches supérieures des nuages issus de la convec-

tion profonde peut conduire à l’électrisation du nuage et donc, à la formation

d’éclairs (Sherwood et al. 2006). Le rythme de l’activité électrique à l’intérieur

du nuage (ou décharge intranuageuse) dépend principalement des mouvements

verticaux au sein du nuage (dynamique intranuageuse liée aux divers processus

dynamiques cités précédemment et à l’humidité) et peut être considéré comme

un bon indicateur de la sévérité des orages. Mieux comprendre les processus

de formation des éclairs dans ce type de nuages est aussi l’un des objectifs de

la mission C³IEL. Chaque satellite de la mission C³IEL (2 ou 3) est identique et

comprend cinq imageurs et un photomètre.

La mission se décompose en trois composantes :

Étude de l’enveloppe 3D et des vitesses de développement verticale et hori-
zontale : la composante CLOUD/C³IEL

La composante CLOUD/C³IEL repose sur des imageurs visibles à haute

résolution spatiale (20 m au Nadir) observant dans une bande spectrale centrée

à 670 nm (± 25 nm).
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La détermination des enveloppes nuageuses et des vitesses de développe-

ment verticale et horizontale se fait par stéréorestitution, plus précisément par

correspondance et triangulation entre paires et/ou triplets d’images obtenues

pour chaque acquisition (Dandini et al. 2022).

Étude de l’activité électrique liée à ces nuages convectifs : la composante
LOIP/C³IEL

La composante LOIP/C³IEL, repose sur un imageur visible et un photomètre.

L’imageur visible, LOIP, a une résolution spatiale de 140 m au Nadir et observe

dans une bande spectrale centrée à 777 nm (± 2 nm) pour permettre de cartogra-

phier, en 2D, l’extension des éclairs. Les photomètres permettront de documenter

l’évolution temporelle, à une période d’acquisition de l’ordre de 20 µs, du signal

optique émis par les éclairs, permettant ainsi une caractérisation plus précise

des éclairs.

Étude du contenu en vapeur d’eau au-dessus et autour des nuages convectifs :
la composante WV/C³IEL

La composante WV/C³IEL, est composée de trois imageurs SWIR (WVI, WVII

et WVIII), le Tableau 2.7 (page 70) présente les bandes spectrales utilisées pour

cette étude ainsi que la largeur spectrale de chaque bande. Ces imageurs seront

calibrés pour mesurer la luminance dans trois bandes spectrales du proche

infrarouge (SWIR). La Figure 2.10 (page 69) montre le spectre de transmission

de la vapeur d’eau dans le domaine spectral des trois caméras vapeur d’eau, ainsi

que des exemples de données du radiomètre aéroporté hyperspectral, Airborne

Visible/Infrared Imaging Spectrometer (AVIRIS), pour chacune des longueurs

d’onde de la mission C³IEL. Les images AVIRIS montrent ce que devrait voir

les imageurs WVI (1,04 µm), WVII (1,13 µm) et WVIII (1,37 µm). Il s’agit d’une

même scène nuageuse observée dans les trois bandes spectrales C³IEL.
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Figure 2.10 – La 1ère ligne montre le spectre de transmission de la vapeur d’eau
en ciel clair et en visée nadir (courbe rouge), ainsi que les trois bandes spectrales
utilisées pour l’étude de la vapeur d’eau dans le cadre de la mission C³IEL (courbe
bleue), (1) : bande non-absorbante centrée en 1,04 µm, (2) : bande modérément
absorbante centrée en 1,13 µm et (3) : bande très absorbante centrée en 1,37 µm.
La 2ème ligne montre les images acquises dans ces trois bandes spectrales à partir
du radiomètre aéroportée AVIRIS.

Dans l’image (a), qui concerne la bande non-absorbante, le rayonnement n’est

pas absorbé par la vapeur d’eau. Par conséquent, on peut faire la distinction entre

les zones de ciel clair et les zones nuageuses (zones blanches sur l’image), il est

également possible de repérer la surface lorsqu’il n’y a pas de nuages le long de

la ligne de visée. Sur l’image (b), associée à la bande moyennement absorbante,

la surface n’est plus visible, mais les nuages restent identifiables. Dans le cas de

l’image (c), qui correspond à la bande fortement absorbante, la détection des

nuages n’est quasiment plus possible sauf, le sommet du nuage s’il s’agit d’un

nuage haut et optiquement dense.
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Imageur Bande spectrale

WVI 1,04 µm ± 0,02 µm
WVII 1,13 µm ± 0,02 µm
WVIII 1,37 µm ± 0,03 µm

Tableau 2.7 – Description des bandes spectrales définies pour les imageurs
SWIR WV à bord des satellites de la mission C³IEL.

La détermination de l’IWV au-dessus du nuage se fait grâce à une méthode

d’inversion 1D que j’ai développé dans le cadre de cette thèse et qui est fondée

sur une approche probabiliste Bayésienne : la Méthode d’Estimation Optimale

(MEO). Cette méthode sera présentée un peu plus en détail dans le chapitre 3

(page 86).

2.4 L’absorption différentielle pour les bandes WV

C³IEL

Dans cette section, je vais présenter des résultats issus de l’application de la

Méthode d’Absorption Différentielle (MAD) aux trois bandes spectrales de la

composante WV/C³IEL. Dans un premier temps, je vais montrer les résultats

pour des conditions de ciel clair, puis pour des situations en présence de nuages.

2.4.1 Restitution de l’IWV en ciel clair

La MAD implique l’exploitation de l’information fournit par les rapports

de bandes. Dans le cas de la composante WV/C³IEL, il y a une bande spectrale

non absorbante à 1,04 µm et deux bandes absorbantes à 1,13 et 1,37 µm. Les

rapports de bandes sont donc calculés de la manière suivante :

RMA =
L1,13

L1,04
(2.5)

et,

RFA =
L1,37

L1,04
(2.6)
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Avec, L1,04, L1,13 et L1,37 les luminances exprimées en W m−2 sr−1, RMA ca-

ractérise le rapport de bandes avec la bande moyennement absorbante 1,13 µm

(« MA » pour « Moyennement Absorbant ») et, RFA caractérise le rapport de

bandes avec la bande fortement absorbante 1,37 µm (« FA » pour « Fortement

Absorbant »).

Concernant l’étude en conditions de ciel clair, plusieurs simulations ont été

réalisées en modifiant l’albédo de surface et en utilisant cinq profils atmosphé-

riques standards : deux pour des régions de moyennes latitudes (été et hiver),

deux pour des régions subarctiques (été et hiver), et un profil tropical. Ces profils

standards sont issus de la base de données « Air Force Geophysics Laboratory »

(AFGL : Anderson et al. 1986).

La Figure 2.11 (page 72) illustre de manière schématique la trajectoire du

rayonnement solaire à travers l’atmosphère dans des conditions de ciel clair.

Le rayonnement solaire émis traverse l’atmosphère, qui contient une quantité

spécifique de vapeur d’eau. La quantité de vapeur d’eau atmosphérique dispo-

nible dépendra principalement du type de profil étudié. En l’absence de nuages,

ce rayonnement atteint la surface, où une partie est absorbée par le sol tandis

que l’autre partie est directement réfléchit dans l’atmosphère. La proportion de

rayonnement réfléchit dépend de l’albédo de surface, noté α. Le comportement

du rayonnement solaire change également en fonction du Solar et View Zenith

Angle (SZA et VZA) car la trajectoire du rayonnement dans l’atmosphère diffère.

Lorsque SZA et VZA sont nuls, i.e., lorsque le soleil est au zénith et que le

satellite vise au nadir, le rayonnement rencontre deux fois la quantité de vapeur

d’eau intégrée (IWV, représentée par la flèche jaune). En revanche, lorsque le

SZA et VZA ne sont pas nuls, le rayonnement rencontre une quantité de vapeur

d’eau intégrée ajustée par un facteur de masse d’air notée m (mIWV, représentée

par la flèche rouge). m est obtenu en calculant la somme de l’inverse des cosinus

du SZA et VZA (Eq (2.3)).
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Figure 2.11 – Représentation schématique des simulations radiatives réalisées
pour des conditions de ciel clair avec un View Azimuth Angle (VAA) de 0°.

La Figure 2.12 (page 73) montre les rapports de bandes, dans des conditions

de ciel clair, en fonction du produit du contenu intégré en vapeur d’eau (IWV)

par le facteur de masse d’air (m). Il s’agit de la quantité totale de vapeur d’eau

disponible dans l’atmosphère le long d’un trajet direct vers la surface en fonction

du SZA et le long du trajet retour du rayonnement en fonction du VZA. L’albédo

de surface est de 20%, et nous présentons cinq profils provenant de la base de

données AFGL, pour différentes combinaisons de valeurs de SZA et VZA. Il

convient de noter que le View Azimuth Angle (VAA) est nul, ce qui signifie que

le rayonnement est observé dans le plan d’incidence solaire. Pour information,

la diffusion Rayleigh n’est pas prise en compte car, négligeable dans le proche

infrarouge (SWIR).

Le rapport de bandes RMA (L1,13/L1,04) est clairement lié à la quantité de

vapeur d’eau rencontrée par le rayonnement le long de son trajet dans l’atmo-

sphère.
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Figure 2.12 – Rapport d’absorption différentielle en fonction du contenu intégré
en vapeur d’eau traversé pour des simulations radiatives réalisées pour des
conditions de ciel clair avec un VAA de 0°. SZA et VZA = [0°, 30°, 60°]. α = 20%.
RMA en fonction du contenu total en vapeur d’eau calculé à partir des profils
AFGL (à gauche) et, RFA en fonction du contenu total en vapeur d’eau (à droite).

Les valeurs les plus élevées de ce rapport, RMA > 0,1, indiquent une ab-

sorption relativement faible par la vapeur d’eau, ce qui se manifeste dans les

profils caractéristiques des climats froids et secs, comme les profils hivernaux

des régions à moyennes latitudes et subarctiques. Les valeurs les plus basses de

ce rapport, RMA < 0,1, correspondent à des profils qui comportent une grande

quantité de vapeur d’eau, typiquement observés dans des climats chauds et hu-

mides, comme les profils estivaux des régions à moyennes latitudes, subarctiques

et tropicales.

Comme précédemment constaté dans l’étude menée par Vesperini et al.

(1999), le rapport calculé à partir de bandes spectrales à absorption modérée

dépend directement de la quantité totale de vapeur d’eau rencontrée par le

rayonnement le long de son trajet dans l’atmosphère. Dans les cas de forte

absorption, le rapport RFA (L1,37/L1,04) tend vers zéro, du fait de l’absorption

quasi totale du rayonnement par la vapeur d’eau dans la bande à 1,37 µm.
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2.4.2 Restitution de l’IWV en ciel nuageux

Dans les profils utilisés lors de l’étude précédente, nous introduisons dans nos

simulations des nuages homogènes présentant des variations d’épaisseur optique

et d’extension verticale. Ces nuages seront positionnés à différents niveaux de

l’atmosphère. Pour toutes les simulations en conditions de ciel nuageux qui

seront présentées dans cette section, le rayon effectif des gouttelettes dans le

nuage sera supposé connu et fixé à 10 µm.

Dans un premier temps, on fixe l’extension verticale du nuage à 1 km et on

fait varier l’altitude du sommet du nuage ainsi que son épaisseur optique. La

Figure 2.13 (page 74) montre les rapports de bandes, dans des conditions de ciel

nuageux, en fonction du produit du contenu intégré en vapeur d’eau (IWV) par

le facteur de masse d’air (m).

Figure 2.13 – Rapport d’absorption différentielle sur les simulations radiatives
réalisées pour des conditions de ciel nuageux, effet de l’altitude du sommet
du nuage et de l’épaisseur optique à partir des profils de la base AFGL. La
courbe noire correspond aux profils ciel clair. La courbe bleue correspond aux
simulations en présence d’un nuage dont le sommet se trouve à une altitude de
2 km. La courbe verte représente les simulations avec un nuage à 5 km, tandis
que la courbe rouge est liée à un nuage dont le sommet est à 10 km d’altitude.
Les courbes en traits pleins représentent les simulations réalisées avec un nuage
dont l’épaisseur optique est de 100. En pointillés avec une épaisseur optique
de 10, et en tirets pour une épaisseur optique de 5. Les points représentent les
différentes configurations angulaires : SZA et VZA = [0°, 30°, 60°]. α = 20%.
RMA (à gauche) et RFA (à droite).



2.4. L’absorption différentielle pour les bandes WV C³IEL 75

La Figure 2.13 (page 74) permet de voir les effets du CTH (Cloud Top Height)

et du COT (Cloud Optical Thickness : caractérise l’opacité du nuage. Plus le COT

est élevé, plus le nuage sera opaque au rayonnement. Sa valeur est très variable,

de quelques unités à plusieurs centaines) sur les rapports de bandes, avec un

View Azimuth Angle (VAA) de 0°.

On remarque que pour le rapport de bandes RFA, c’est seulement pour un

nuage à partir d’une altitude d’environ 5 km qu’un signal est détecté par les

imageurs à bord du satellite. Cette bande spectrale s’avère inutile pour les nuages

bas, car la quasi-totalité du rayonnement est absorbée par la vapeur d’eau (RFA

quasi nul). On peut observer une forte corrélation entre le rapport de bandes et

l’altitude du sommet du nuage. Lorsque l’altitude du sommet du nuage (CTH)

augmente, le rapport de bandes augmente fortement, l’absorption par la vapeur

d’eau diminuant. Dans le cas de la bande modérément absorbante (1,13 µm),

pour des altitudes comprises entre 2 et 5 km, le rapport de bandes augmente

d’environ 0,2 en valeur absolue, et cette augmentation atteint environ 0,4 lorsque

le CTH passe de 2 à 10 km. Quant à la bande fortement absorbante (1,37 µm),

l’augmentation de la valeur du rapport de bandes avec le CTH est encore plus

prononcée. L’augmentation de la valeur du rapport de bandes implique que

l’absorption par la vapeur d’eau est moins importante, car à ces longueurs

d’ondes (SWIR) le trajet parcouru par le rayonnement est raccourci en présence

du nuage.

Si on regarde le comportement du rapport de bandes en fonction de l’épais-

seur optique du nuage (COT), on peut voir que le rapport de bandes diminue

lorsque le COT diminue, c’est-à-dire lorsque que l’absorption du rayonnement

par la vapeur d’eau est plus importante pour des faibles valeurs de COT. En

effet, lorsque le COT diminue, le nuage devient plus transparent, de sorte que

le rayonnement pénètre plus facilement et plus en profondeur dans le nuage.

Le trajet parcouru par le rayonnement est ainsi allongé et donc son absorption

par la vapeur d’eau devient plus importante. Notons que la dépendance au COT

est moins importante pour la bande fortement absorbante, en raison de la forte

absorption du rayonnement dans cette bande spectrale.
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La Figure 2.14 (page 76) illustre, schématiquement, l’effet du COT sur le

rayonnement.

Figure 2.14 – Représentation schématique de l’effet de l’épaisseur optique du
nuage sur le rayonnement.

À partir d’une valeur d’épaisseur optique de 100, on peut considérer que le

nuage se comporte comme un réflecteur quasi parfait. Ainsi, la très faible voire

quasi nulle pénétration verticale dans le nuage, implique une contribution nulle

des basses couches, ce qui conduit à une valeur du rapport de bandes plus élevée,

car l’absorption du rayonnement par la vapeur d’eau est plus faible. Pour un COT

de 10, le rayonnement parvient à pénétrer dans le nuage, allongeant ainsi son

trajet dans l’atmosphère et augmentant par la même occasion son absorption par

la vapeur d’eau. De plus, une petite proportion du rayonnement incident peut

traverser le nuage et atteindre les basses couches voire la surface, ce qui augmente

l’absorption pour le rayonnement mesuré par le satellite et donc diminue le

rapport des bandes. Pour un COT de 5, la contribution des basses couches et de la

surface prévaut sur celle du nuage car, le signal parvient aisément à traverser le

nuage. L’absorption est donc plus importante et la valeur du rapport est diminué.

Dans ce cas, la restitution de l’IWV AC devient impossible avec la méthode

d’absorption différentielle comme le montre Albert et al. (2001).
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Toutes les simulations réalisées précédemment supposaient un nuage d’exten-

sion verticale ou Cloud Geometrical Thickness (CGT) fixe. Regardons à présent

comment le signal perçu par les imageurs réagit à une variation du CGT. Pour

bien visualiser l’effet du CGT (Cloud Geometrical Thickness soit l’épaisseur géo-

métrique du nuage en français) sur les rapports de bandes, nous allons simuler

un nuage avec un COT et une altitude du sommet du nuage (CTH) fixe, tout en

faisant varier l’altitude de la base du nuage (CBH). Dans ce contexte, étudier

l’effet du CGT revient, indirectement, à étudier l’effet du coefficient d’extinction

du nuage sur les rapports de bandes. En effet, le coefficient d’extinction peut être

défini, pour un nuage homogène, de la manière suivante :

Cext ∝
COT
CGT

(2.7)

En considérant un COT fixe et en augmentant l’extension verticale du nuage,

conformément à l’Eq (2.8), le coefficient d’extinction du nuage diminue. Cette

diminution du coefficient d’extinction a pour effet de réduire l’opacité du nuage

vis-à-vis du rayonnement. Par conséquent, le rayonnement pénètre plus facile-

ment dans le nuage, ce qui allonge son parcours dans l’atmosphère, augmentant

ainsi l’interaction avec la vapeur d’eau présente.

La Figure 2.15 (page 78) présente un exemple de résultats obtenus en faisant

varier le CGT pour un COT arbitrairement fixé à 100. Le CTH est fixé à 5 km

et on défini un CBH à 1 et 4 km, soit une extension verticale de 4 et 1 km

respectivement.
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Figure 2.15 – Rapport d’absorption différentielle sur les simulations radiatives
réalisées pour des conditions de ciel nuageux, effet de l’extension verticale du
nuage sur les rapports de bandes à partir des profils de la base « Air Force
Geophysics Laboratory » (AFGL). La courbe noire correspond aux simulations
réalisées en conditions de ciel clair. La courbe bleue correspond à une confi-
guration avec un nuage d’extension verticale de 1 km et la courbe verte pour
un nuage d’extension verticale de 4 km. Les points représentent les différentes
configurations angulaires : VAA de 0°, SZA et VZA = [0°, 30°, 60°]. α = 20%.
RMA (à gauche) et RFA (à droite).

Sur la Figure 2.15 (page 78) On peut voir que lorsque le CGT augmente, la

valeur des rapports de bandes diminue du fait de la diminution du coefficient

d’extinction et de l’allongement du trajet à l’intérieur du nuage, favorisant

par conséquent la diffusion multiple du rayonnement. Pour le rapport RFA,

l’effet du CGT sur le rapport de bandes semble être relativement faible, voire

potentiellement négligeable (en comparaison au rapport RMA). Pour la bande

spectrale à forte absorption, on observe une différence maximale entre les deux

cas nuageux de l’ordre de 0,02 en absolue. En ce qui concerne le rapport RMA,

l’effet du CGT sur le rapport de bandes est plus important que pour le rapport

RFA (une différence d’environ 0,2 en absolue soit dix fois plus importante).

Cependant, ces résultats sont sujets à débat en raison de la valeur élevée de

l’épaisseur optique utilisée dans ces simulations (100). Ainsi, même si dans le

cas illustré par la courbe verte, le coefficient d’extinction est quatre fois plus

faible que dans le cas représenté par la courbe bleue, la variation du CGT ne

peut engendrer une variation très marquée des rapports de bandes. Le coefficient

d’extinction demeure suffisamment important pour restreindre la profondeur

de pénétration verticale dans le nuage.
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Des valeurs de COT plus faibles, pour des valeurs de CGT identiques, entraî-

neraient une diminution du coefficient d’extinction du nuage.

En conclusion de cette étude portant sur l’absorption différentielle dans des

conditions de ciel nuageux, il convient de noter un aspect présent dans les Fi-

gures 2.13 et 2.15 (page 74 et 78 respectivement) qui n’a pas encore discuté. Les

courbes représentant les conditions de ciel nuageux présentent une caractéris-

tique distinctive que l’on pourrait décrire comme une « structure en hérisson ».

En d’autres termes, il est quasiment systématique d’observer une diminution du

rapport de bandes suivie d’une augmentation soudaine. Cela nous amène à nous

interroger sur les facteurs à l’origine de cette structure « hérissée ».

Pour tenter d’apporter une réponse à cette question, nous avons réalisé plu-

sieurs simulations en modifiant la fonction de phase de diffusion au sein du

nuage (cette fonction décrit la répartition angulaire du rayonnement diffusé lors-

qu’il rencontre une particule, voir Annexe C page 233). Pour ce faire, nous avons

modifié ces fonctions de phase de diffusion en utilisant l’approche formulée

par Henyey et al. (1941). Cette approche permet de modifier les fonctions de

phase en agissant directement sur le facteur d’asymétrie noté g dans l’Eq (2.9).
Le facteur d’asymétrie évalue la symétrie avant-arrière de la fonction de phase.

C’est une constante qui varie entre −1 et +1. Lorsque g = +1, tout le rayonnement

est diffusé vers l’avant. Si g = −1, la diffusion se fait exclusivement vers l’arrière.

Lorsque g = 0, la diffusion est équivalente vers l’avant et vers l’arrière (diffusion

isotrope).

PHG(cos(Θ)) =
1− g2

(1 + g2 − 2g cos(Θ))
3
2

(2.8)

avec, PHG pour fonction de phase (P) d’Heyney-Greenstein (HG) et Θ l’angle de

diffusion.

La Figure 2.16 (page 80) montre l’effet de la fonction de phase de diffusion

dans le nuage, sur les rapports de bandes, pour différentes valeurs de facteur

d’asymétrie.
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Figure 2.16 – Effets de la fonction de phase de diffusion sur les rapports de
bandes WV/C³IEL, pour les profils de la base AFGL et différentes valeurs du
facteur d’asymétrie : +1 en rouge, −1 en bleu et 0 en vert. Les points représentent
les différentes configurations angulaires : VAA de 0°, SZA et VZA = [0°, 30°, 60°].
α = 20%. RMA (à gauche) et RFA (à droite). COT = 5, CTH = 5 km et CGT = 1 km.

Lorsque le facteur d’asymétrie est égal à zéro (représenté par la courbe verte),

la « structure en hérisson » disparaît pour les deux rapports de bandes. Une

relation linéaire entre le rapport de bandes et le contenu intégré en vapeur d’eau

(mIWV) devient apparente. Par conséquent, il est plausible de conclure que cette

structure « hérissée », s’explique en grande partie par une diffusion multiple

non isotrope au sein du nuage. Cette interprétation est confirmée par les courbes

rouges et bleues. Lorsque le facteur d’asymétrie tend vers +1 (illustré par la

courbe rouge), un pic dominant dans la diffusion vers l’avant devient nettement

discernable. En revanche, lorsque le facteur d’asymétrie tend vers −1 (représenté

par la courbe bleue), un pic de diffusion vers l’arrière se manifeste. Ainsi, la

diffusion multiple non isotrope dans le nuage joue dans la formation de cette

« structure en hérisson ».

Ceci introduit une non-linéarité dans le problème, une caractéristique qui

n’est pas prise en compte par les paramétrisations ciel clair comme celle propo-

sée par Vesperini et al. (1999). D’où la nécessité de développer un algorithme

d’inversion plus détaillé capable de prendre en considération la complexité de

la diffusion multiple au sein du nuage.
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3.1 La Méthode d’Estimation Optimale

Habituellement, la restitution des propriétés des nuages s’appuie sur l’utili-

sation de tables d’interpolation, pré-calculées, pour réduire le temps de calculs.

Cependant, cette technique ne permet pas de prendre en considération les in-

certitudes sur les mesures et les modèles. Par conséquent, il est de plus en plus

demandé de développer des outils plus complexes permettant la prise en compte

de ces incertitudes. La Méthode d’Estimation Optimale (MEO), dont le forma-

lisme est décrit dans le livre « Inverse methods for atmospheric sounding »

(Rodgers 2000), est une méthode très utilisée dans l’inversion des mesures satel-

litaires (e.g., Cooper et al. 2003 ; Poulsen et al. 2012 ; Sourdeval, C.-Labonnote

et al. 2013 ; Sourdeval, C.-Labonnote et al. 2015 ; Wang et al. 2016). Cette

méthode permet une estimation d’un ou plusieurs paramètres à partir de dif-

férentes mesures. Elle permet également de caractériser l’incertitude sur les

paramètres restitués en tenant compte des erreurs liées aux instruments et aux

paramètres supposés connus que l’on appelle paramètres fixes du modèle direct.

Dans les sections qui suivent, je vais présenter un résumé du formalisme de cette

méthode.

3.1.1 Le formalisme général

L’objectif de cette méthode est de trouver la valeur la plus probable des

paramètres inconnus que l’on cherche à restituer. Ces paramètres sont regroupés

dans un vecteur que l’on nomme « vecteur d’état » et qui est noté « x ». Cette

solution est obtenue lorsque l’on parvient à minimiser la différence entre la

mesure et le modèle direct ou lorsque la valeur restituée diffère très peu entre

deux itérations successives.

y = F(x,b) + ϵ (3.1)
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L’Eq (3.1), décrit le formalisme général de la MEO. Dans cette équation, « y »

représente le « vecteur mesure », i.e., le vecteur qui contient les mesures, dans

notre cas, les luminances solaires obtenues par les imageurs proche infrarouge

(SWIR) dédiés à la vapeur d’eau, dans les bandes spectrales sélectionnées pour

la mission C³IEL. « x » représente le vecteur d’état qui contient, dans notre cas,

l’épaisseur optique du nuage (notée COT) et le contenu intégré en vapeur d’eau

au-dessus du nuage (noté IWV AC).

« b » représente les paramètres fixes (paramètres supposés connus dans

le modèle direct), « F » représente le modèle direct, c’est à dire le modèle

d’atmosphère et de nuage supposé ainsi que le code de transfert radiatif utilisé

(voir Annexe C page 233), ici, le code adding-doubling (Dehaan et al. 1987)

présent dans la base de données Atmospheric Radiative Transfer Database for

Earth and Climate Observation (ARTDECO). « ϵ » représente le vecteur qui

contient les incertitudes : celles liées à la mesure, aux paramètres fixes ainsi qu’au

modèle direct. Pour simplifier les calculs et le développement de l’algorithme

d’inversion, les incertitudes dues au modèle direct ne seront pas traitées ici.

L’estimation optimale utilise des densités de probabilités (Probability Density

Function (PDF) en anglais) pour décrire les erreurs liées aux mesures et aux

connaissances a priori. Une approche probabiliste bayésienne est appliquée

(Théorème de Bayes, Eq. (3.2)). Ce théorème nous permet de trouver l’équation

qui relie ces PDFs entre elles.

P (x|y) =
P (y|x).P (x)

P (y)
(3.2)

Avec, P (x) la PDF du vecteur d’état x, P (y) la PDF du vecteur mesure y, P (y|x)

représente la PDF du vecteur mesure pour un état x et P (x|y) représente la PDF

du vecteur d’état x si la mesure est y, c’est donc ce que l’on cherche à obtenir.

La Figure 3.1 (page 88) issue du livre de Rodgers (2000), illustre le principe

du théorème de Bayes et de la MEO. Elle donne une représentation visuelle de

la connexion entre ces différents espaces.
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La grande ellipsoïde, centrée en xa, représente l’espace des états a priori, qui

définit l’espace probable dans lequel la solution recherchée se trouve, P (x). Le

cylindre met en évidence l’ensemble des états cohérents avec la mesure et le

modèle direct compte tenu des incertitudes expérimentales, P (x|y). La petite

ellipsoïde illustre les états qui s’accordent à la fois avec l’espace des états a priori
et la mesure, i.e., l’espace a posteriori, P (y|x).

Figure 3.1 – Illustration du concept de la MEO et de la relation entre l’espace
des états a priori, l’espace des mesures projeté dans l’espace des états ainsi que
l’espace des états a posteriori. La grande ellipsoïde défini la PDF a priori, le
cylindre caractérise la PDF correspondant à l’état déterminé par la mesure, et la
petite ellipsoïde représente la PDF a posteriori. Cette figure est tirée du livre de
Rodgers (2000).
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3.1.2 Recherche d’une solution optimale, optimisation par la

méthode des Moindres Carrés

La méthode de minimisation que nous utiliserons dans l’algorithme d’in-

version est la méthode de « Gauss-Newton ». Dans la Méthode d’Estimation

Optimale (MEO), nous supposons des PDFs gaussiennes, i.e., les erreurs liées

aux mesures et aux connaissances a priori sont définies selon une loi gaussienne.

La PDF définie pour le vecteur d’état a priori est donc décrite par l’Eq (3.3).

P (x) =
exp

(
−1

2 [x − xa]T S−1
a [x − xa]

)
(2π)n/2|Sa|1/2

(3.3)

Avec, x le paramètre inconnu que l’on cherche à restituer, xa la connaissance

a priori du vecteur d’état et Sa la matrice de variance-covariance contenant les

erreurs liées à la connaissance a priori et représentant notre confiance dans la

connaissance a priori de x. n représente la dimension du vecteur d’état.

Si on considère une matrice de variance-covariance Sϵ contenant les incerti-

tudes liées aux mesures et aux paramètres fixes du modèle direct, on peut définir

P (y|x) de la façon suivante :

P (y|x) =
exp

(
−1

2 [y −F(x)]T S−1
ϵ [y −F(x)]

)
(2π)m/2|Sϵ|1/2

(3.4)

Dans l’Eq (3.4), m représente la dimension du vecteur mesure.

Si on injecte l’Eq (3.3) et l’Eq (3.4) dans le théorème de Bayes (Eq (3.2)) on

peut en déduire une équation pour la PDF associée à l’erreur a posteriori P (x|y) :

P (x|y) =
1

P (y)

exp
(
−1

2 [y −F(x)]T S−1
ϵ [y −F(x)]

)
(2π)m/2|Sϵ|1/2

exp
(
−1

2 [x − xa]T S−1
a [x − xa]

)
(2π)n/2|Sa|1/2

(3.5)

Dans la pratique, on peut faire abstraction du terme P(y) de l’Eq (3.5).
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Dans la méthode présentée, ce terme agit comme un facteur de normalisation

de la PDF a posteriori, et étant uniquement dépendant de y il n’influencera pas

de façon significative l’estimation de x. Ce qui nous permet de simplifier cette

équation afin d’obtenir l’équation suivante :

P (x|y) ∝ C exp
(
−1

2
([y −F(x)]T S−1

ϵ [y −F(x)] + [x − xa]T S−1
a [x − xa])

)
(3.6)

avec,

C =
(

1
(2π)m/2|Sϵ|1/2

1
(2π)n/2|Sa|1/2

)
(3.7)

L’objectif est de trouver la meilleure estimation du vecteur d’état qui corres-

pond à l’état le plus probable, i.e., l’estimation pour laquelle P (x|y) est maximale.

Ce maximum correspond au minima du terme dans l’exponentielle de l’Eq
(3.6). Ce terme s’appelle la fonction de coût notée J(x), Eq (3.8)).

J(x) = [y −F(x)]T S−1
ϵ [y −F(x)] + [x − xa]T S−1

a [x − xa] (3.8)

La fonction de coût est composée de deux parties, la première est liée à

l’espace des mesures et la seconde à l’espace des états. Si nous nous concentrons

sur la première partie de l’Eq (3.8), la fonction de coût est minimisée pour

un écart entre la mesure (y) et le modèle direct (F(x)), le plus faible possible.

Le terme Sϵ permet de tenir compte des incertitudes liées aux mesures et aux

paramètres fixes. La deuxième partie de l’Eq (3.8) indique que la fonction de

coût sera minimisée si la différence entre le vecteur d’état (x) et le vecteur d’état

a priori (xa) est aussi faible en considérant les incertitudes liées à la connaissance

a priori Sa. Ceci signifie que la solution optimale tient compte de l’intervalle

autorisé défini dans Sa. Par conséquent, si notre connaissance a priori est faible,

Sa est considéré comme très grand, ainsi le second terme de la fonction de coût

devient négligeable.
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Le minimum de la fonction de coût est obtenu lorsque sa dérivée première

par rapport à x est égale à zéro :

g(x) =
dJ(x)
dx

=
d
dx

(
[y −F(x)]T S−1

ϵ [y −F(x)] + [x − xa]T S−1
a [x − xa]

)
= 0 (3.9)

donc,

g(x) = −[∇xF(x)]T S−1
ϵ [y −F(x)] + S−1

a [x − xa] = 0 (3.10)

∇x représente le gradient par rapport au vecteur d’état. En définissant, le Jacobien

K(x) = ∇xF(x), on obtient l’Eq (3.11) :

g(x) = −KT (x)S−1
ϵ [y −F(x)] + S−1

a [x − xa] = 0 (3.11)

On peut résoudre l’Eq (3.11) de manière numérique en utilisant une méthode

itérative appelée « méthode de Gauss-Newton ».

Nous avons choisi d’utiliser cette méthode parce qu’elle est relativement

simple à mettre en oeuvre et qu’elle est opérationnelle pour les problèmes non

linéaires.

De manière générale, le vecteur d’état, en suivant la méthode itérative de

Gauss-Newton, peut s’exprimer de la manière suivante :

xi+1 = xi − (∇xg(xi))
−1g(xi) (3.12)

Dans l’Eq (3.12), il nous faut calculer la dérivée première de g par rapport à

x, on a donc :

∇xg(xi) = S−1
a +KT S−1

ϵ K − (∇xKT )S−1
ϵ [y −F(x)] (3.13)

Dans le cas d’un problème non linéaire, le dernier terme de l’Eq (3.13) est

petit devant les deux autres termes de l’équation, ainsi, il devient possible de

négliger ce terme. L’Eq (3.13) peut donc s’écrire comme suit :

∇xg(xi) = S−1
a +KT S−1

ϵ K (3.14)
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Ainsi, si nous appliquons l’Eq (3.11) et l’Eq (3.14) dans l’Eq (3.12) on obtient

l’équation suivante :

xi+1 = xi +
(
S−1
a +KT

i S
−1
ϵ Ki

)−1 (
KT
i S
−1
ϵ [y −F(xi)]− S−1

a [xi − xa]
)

(3.15)

Ki représente le Jacobien calculé à chaque itération i.

l’Eq (3.15) peut s’écrire aussi de la manière suivante :

xi+1 = xi + Sx
(
KT
i S
−1
ϵ [y −F(xi)]− S−1

a [xi − xa]
)

(3.16)

Avec Sx la matrice de variance-covariance du vecteur d’état. La racine carrée

de Sx nous renseigne sur l’erreur a posteriori commise sur le vecteur d’état (donc

sur les paramètres restitués).

Sx est décrit par l’Eq (3.17). Voir le chapitre 3 « Error Analysis and Characte-

rization » du livre de Rodgers (2000) pour en savoir plus sur les étapes pour la

détermination de Sx.

Sx =
(
S−1
a +KT

i S
−1
ϵ Ki

)−1
(3.17)

La section 3.4 sur la « Caractérisation des incertitudes » présente les autres

matrices de variance-covariance qui interviennent également dans le processus

d’inversion.
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3.1.3 Les critères de convergence

Le processus itératif s’arrête lorsque le vecteur mesure simulé est le plus

proche possible du vecteur mesure observé, i.e., lorsque l’algorithme d’inversion

vient à converger vers une solution optimale. On peut identifier deux types de

critères de convergence. Le premier critère consiste à minimiser la différence

entre la mesure (y) et le modèle direct (F(x)). En supposant que l’effet de la

connaissance a priori sur l’inversion est négligeable et en normalisant par la

dimension du vecteur mesure (n), Eq (3.18).

[y −F(xi)]T S−1
ϵ [y −F(xi)]
n

≤ 1 (3.18)

Le deuxième critère consiste à arrêter le processus d’inversion lorsque la

différence entre deux itérations successives, pondérées par Sx est inférieure à la

dimension du vecteur d’état (m), Eq (3.19).

[xi+1 − xi]T S−1
x [xi+1 − xi] ≤m (3.19)

Dans l’algorithme d’inversion que j’ai développé au cours de ma thèse, le

critère décrit par l’Eq (3.18) est la première condition à être vérifiée. En général,

cette condition est suffisante pour qu’il y ait convergence vers la solution opti-

male. Cependant, il peut arriver que l’algorithme d’inversion ne permettent pas

de réduire l’écart entre la mesure et la valeur simulée par le modèle direct en

dessous seuil de convergence défini, i.e., la dimension (n) du vecteur mesure.

Ce « problème de convergence » peut provenir d’une (éventuelle) représenta-

tion insuffisante des incertitudes liées aux paramètres fixes du modèle direct,

entre autres causes. C’est dans ces situations que le deuxième critère (Eq (3.19))
entre en jeu. Celui-ci va considérer, en minimisant l’écart entre deux valeurs

successives du vecteur d’état, que la solution la plus probable a été atteinte (tout

en tenant compte du fait que la valeur simulée par le modèle direct coïncide le

plus possible avec la mesure).
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3.1.4 La caractérisation des incertitudes : Les matrices de

variance-covariance

Dans la Méthode d’Estimation Optimale (MEO), les incertitudes sont re-

présentées dans des matrices de variance-covariance. Les matrices de variance-

covariance caractérisent la largeur des PDFs. Elles jouent un rôle fondamental

dans le processus d’inversion.

Sϵ (Eq (3.20)) va conditionner l’écart rendu possible entre les mesures et

les simulations par les erreurs liées aux mesures et les paramètres fixes (ou

paramètres non inversés). Cette matrice aura donc une influence directe sur le

résultat de l’inversion.

Sϵ = Sy + Sf p + SF (3.20)

Comme indiqué au début de la section sur le formalisme de la MEO, et bien

qu’elles puissent être importantes (Matar et al. 2023), les incertitudes sur le

modèle direct (SF) ne seront pas considérées, à ce stade de développement de la

méthode, afin de simplifier les calculs et le développement de l’algorithme.

Il reste donc les termes Sy et Sf p qui représentent respectivement les matrices

de variance-covariance liées aux incertitudes des mesures et celles liées aux pa-

ramètres fixes. Les erreurs entre les mesures à différentes longueurs d’onde sont

supposées indépendantes, ce qui implique que la matrice de variance-covariance

liée aux incertitudes sur la mesure (Sy) est diagonale et a pour dimension (n×n),

avec n la dimension du vecteur mesure. Dans notre cas, n = 3 car nous utilisons

trois bandes spectrales.

Les termes diagonaux de cette matrice sont donc calculés en prenant le carré

de l’écart-type des incertitudes de mesure (Eq (3.21) et Eq (3.22)).

σyi = Rλi .Erry (3.21)

avec, Rλi la luminance mesurée pour les bandes spectrales SWIR de la mission

C³IEL et Erry qui caractérise l’incertitude sur le vecteur mesure. Donc,
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Sy =


σ2
y1 0 0

0 σ2
y2 0

0 0 σ2
y3

 (3.22)

Comme dans tout problème d’inversion, des paramètres ne sont pas restitués

en raison d’informations insuffisantes dans le vecteur mesure. Leurs valeurs

sont donc supposées connues et/ou peuvent être déterminées à partir d’informa-

tions complémentaires. Dans notre cas, il s’agit de l’albédo de surface (Alb), de

l’altitude du sommet du nuage (CTH), du rayon effectif (Ref f ) des gouttelettes

d’eau dans le nuage et du diamètre effectif (Def f ) des cristaux de glace dans le

nuage, dans le cas des nuages mixtes. Ces quatre paramètres non inversés seront

considérés comme connus et fixes dans le modèle direct avec une incertitude

sur chacun d’eux. Ces incertitudes sont définies dans la matrice de variance-

covariance liée aux paramètres fixes (Sf p). Sf p est obtenu en calculant le Jacobien,

c’est-à-dire la sensibilité du modèle aux paramètres non inversés. Le Jacobien est

ensuite multiplié par sa transposée et une matrice diagonale (Sb) qui contient

l’écart-type au carré de chaque paramètre fixes, voir les équations suivantes.

Sf p = KbSbK
T
b (3.23)

avec,

Kb =
dF(b)
db

∣∣∣∣∣
x

=
F(b+ db)−F(b)

db

∣∣∣∣∣
x

(3.24)

où db = 1% de b.

En effet, nous avons choisi de regarder la sensibilité de chaque paramètre

fixes pour une variation de 1%, car les équations sont localement suffisamment

linéaires pour qu’une variation de 1% permette d’approximer le Jacobien avec

une précision suffisante.
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et,

Sb =


σ2
CTH 0 0 0

0 σ2
Alb 0 0

0 0 σ2
Ref f 0

0 0 0 σ2
Def f

 (3.25)

Les termes σb dans l’Eq (3.25) sont obtenus en calculant le produit du paramètre

fixe concerné par l’incertitude qu’on lui a attribué.

Enfin, nous associons également à nos connaissances a priori une matrice de

variance-covariance (Sa) qui représente notre confiance dans cette connaissance

a priori. Cette matrice est définie de la même suivante :

Sa =

σ2
COT 0

0 σ2
IWVAC

 (3.26)

avec, σCOT et σIWVAC obtenus en multipliant le vecteur d’état x par l’erreur a
priori arbitrairement choisi.

L’objectif de notre algorithme d’inversion est de restituer l’épaisseur optique

du nuage (COT) et le contenu en vapeur d’eau au-dessus des nuages (IWV AC). Le

contenu en vapeur d’eau étant fortement variable dans l’atmosphère, nous avons

arbitrairement choisi une erreur sur nos connaissances a priori très importante,

qui implique un Sa très grand. Dans les Eqs (3.8), (3.16) et (3.17), où l’inverse de

Sa intervient, les termes dominants seront donc les termes qui dépendent de y,

F(x) et Sϵ.
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3.2 Vecteur mesure, vecteur d’état et modèle d’atmo-

sphère établi pour l’inversion

La restitution de la vapeur d’eau dans le contexte de la mission C³IEL est

fondée sur l’exploitation de trois bandes spectrales dans le proche infrarouge

(SWIR). Une bande spectrale non absorbante, qui nous permettra de restituer

l’épaisseur optique « Total » du nuage notée COT, et deux bandes spectrales

absorbantes, qui nous permettront de restituer le contenu intégré en vapeur

d’eau au-dessus du nuage noté IWV AC.

3.2.1 Le vecteur mesure et le vecteur d’état

Le vecteur mesure, désigné par y dans la MEO, va regrouper les valeurs de

luminance obtenues à partir des imageurs WV/C³IEL (valeurs simulées dans

notre contexte). Par conséquent, y sera composé des luminances fournies par les

bandes spectrales centrées autour de 1,04 µm, 1,13 µm et 1,37 µm, notées respec-

tivement L1,04, L1,13 et L1,37. En ce qui concerne le vecteur d’état, il contiendra

les paramètres recherchés, à savoir le COT et l’IWV AC.

L’algorithme développé suit deux étapes (voir la section 5.6 du chapitre 5,

page 146pour la justification). Dans un premier temps, on cherchera à restituer

le COT à partir de la mesure à 1,04 µm. On procèdera ensuite à la restitution

de l’IWV AC à partir des mesures fournies par les bandes spectrales à 1,13 et

1,37 µm. L’idée étant de réinjecter dans le vecteur d’état, durant le processus

d’inversion de l’IWV AC, la valeur de l’épaisseur optique restituée précédem-

ment ainsi que l’erreur a posteriori associée calculée à partir de la matrice de

variance-covariance a posteriori notée Sx. Cette approche permettra au COT de

varier légèrement pendant le processus d’inversion de l’IWV AC.
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Par conséquent, le vecteur mesure pour la restitution du COT sera de dimen-

sion 1, avec pour seul élément la luminance à 1,04 µm. Le vecteur d’état sera

également de dimension 1 et donc composé également d’un seul élément, le

COT que l’on cherche à restituer. En ce qui concerne la restitution de l’IWV AC,

le vecteur mesure sera de dimension 3, contenant par conséquent, les trois me-

sures fournies par les imageurs WV/C³IEL. Le vecteur d’état correspondant sera

quant à lui de dimension 2, incorporant les deux paramètres que l’on cherche à

restituer, à savoir le COT et l’IWV AC.

3.2.2 Le modèle de nuage utilisé pour l’inversion

Le modèle de nuage utilisé pour réaliser l’inversion est un nuage plan-

parallèle homogène avec un rayon effectif moyen pour les gouttelettes d’eau, fixé

à 10 µm, et une altitude pour la base du nuage (CBH) fixée à 0 km. L’épaisseur

optique du nuage et le rayon effectif, dans le code de Transfert Radiatif (TR),

sont horizontalement et verticalement homogènes. Comme dit précédemment, 3

« paramètres fixes du modèle direct » sont à déterminer : l’albédo de surface fixé

à 0,001 avec une incertitude de 10% (valeur arbitraire), l’altitude du sommet du

nuage (CTH) est supposée connu à partir de la stéréo-restitution obtenus à partir

des imageurs CLOUD avec une incertitude de ± 40 m (Dandini et al. 2022), et le

Ref f fixé comme indiqué précédemment, à 10 µm avec une incertitude de 50%

(valeur arbitraire).

Avant d’aborder la section traitant de la restitution dans des scénarios idéa-

lisés, une brève explication du principe utilisé pour estimer l’IWV AC sera

présentée.

3.2.3 Le principe de l’inversion de l’IWV AC

Comme expliqué dans la section qui présente le principe de la MEO, l’objectif

est de minimiser l’écart quadratique entre la luminance mesurée et celle simulée

par le modèle direct. On part d’une valeur a priori pour le COT et l’IWV AC

et à chaque itération ces paramètres sont ajustés afin d’obtenir une luminance

simulée la plus proche possible de celle mesurée.
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Le COT est un paramètre d’entrée du modèle de TR et peut y être ajusté

directement à chaque itération. En revanche, l’IWV AC n’est pas directement un

paramètre d’entrée du modèle de TR. C’est le profil de vapeur d’eau qui doit être

ajusté. À chaque itération, un facteur multiplicatif est donc appliqué au profil

de vapeur d’eau. Ce coefficient est obtenu en calculant le rapport entre l’IWV

AC estimé à la fin de l’itération i + 1 et celui estimé à la fin de l’itération i (Eqs
3.27 et 3.28).

Si ce coefficient est inférieur à 1, on diminue la concentration en vapeur d’eau

dans le profil et s’il est supérieur à 1, on augmente la concentration.

WV (Z)i+1 = βWV (Z)i (3.27)

avec,

β =
IWVACi+1

IWVACi
(3.28)

La Figure 3.2 (page 100) illustre le principe appliqué sur le profil de vapeur

d’eau pour l’inversion de l’IWV AC.
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Figure 3.2 – Ajustement du profil de vapeur d’eau par un coefficient multiplicatif
verticalement uniforme. L’inversion commence avec un profil de vapeur d’eau
dit « first guess » (courbe bleue). La courbe noire représente le profil cible, i.e.,
le profil supposé réel (au moment de l’acquisition) et les courbes en couleur
représentent le profil de vapeur d’eau ajusté à chaque itération. La flèche noire
indique le sens vers lequel va l’algorithme. Le profil de départ est plus sec que le
profil cible, il faut donc rendre le profil initial « plus humide ».

Dans la section qui suit, je vais présenter la base de données utilisée pour

tester l’algorithme dans des cas idéalisés. Ensuite, je vais montrer la variation

des luminances des trois bandes spectrales C³IEL en fonction des paramètres à

restituer. Enfin, je montrerai des résultats de l’inversion à partir des profils de la

base de données idéalisées.
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3.3 Restitutions à partir de profils idéalisés

L’algorithme d’inversion a dans un premier temps été testé sur des profils

idéalisés dits « ciel clair ». Il s’agit de profils de vapeur d’eau obtenus en ciel clair

dans lesquels on va introduire, artificiellement, un nuage avec l’hypothèse d’une

humidité relative de 100%. Dans cette section, je vais présenter succinctement la

base de données idéalisées issue de « Air Force Geophysics Laboratory » (AFGL)

puis, les résultats des tests effectués avec cette base de données. Ces résultats

ont fait l’objet d’une présentation orale à l’International Radiation Symposium

(IRS), à Thessalonique le 8 Juillet 2022.

3.3.1 Base de données idéalisées, AFGL

La base de données AFGL (Anderson et al. 1986) comprend six profils atmo-

sphériques moyens ciel clair. Ces profils sont issus de plusieurs radiosondages

réalisés à différentes latitudes et saisons puis moyennés par latitude et saison.

Dans le chapitre 2, section du radiomètre micro-onde, je montre l’évolution

temporelle du profil d’humidité relative, pour le mois de Mars 2020 à Villeneuve

d’Ascq. Sur cette figure, on peut voir que l’humidité relative dans le nuage vaut

100%. À partir de ce constat, dans l’algorithme d’inversion, nous avons choisi de

faire l’hypothèse que le RH dans le nuage vaut 100%. Pour cela, j’ai implémenté

une fonction permettant de modifier le profil d’humidité dans la zone nuageuse

à partir des équations de pression de vapeur saturante (Bolton 1980 ; OMM

2018) et de la loi des gaz parfaits.

La pression de vapeur saturante, dépendante de la température, est calculée

par :

es(T ) = 6,112exp
( 17,67T
243,5 + T

)
(3.29)

Sachant que l’humidité relative est le rapport entre la pression partielle de

vapeur d’eau et la pression de vapeur saturante, pour avoir un RH à 100% il

faut que la pression partielle de vapeur d’eau soit égale à la pression de vapeur

saturante.
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Ainsi, à l’aide de la loi des gaz parfaits et la masse molaire de l’eau, on peut

calculer la quantité de vapeur d’eau en kg m−3 lorsque le RH = 100% dans le

nuage (Eq (3.30)).

AH(kg/m3) =
es(T )
RvT

(3.30)

Avec Rv la constante des gaz pour la vapeur d’eau qui vaut 461 J K−1 kg−1. Le

profil de température utilisé est celui associé au profil sur lequel on souhaite

appliquer l’hypothèse d’un RH à 100% dans le nuage. Lors du processus d’in-

version, le profil de température du profil cible n’est pas utilisé pour ajuster le

profil dans le nuage du profil « first guess ». Si le profil « first guess » est le

profil SAS, alors le profil de température utilisé sera celui du profil SAS.

La Figure 3.3 (page 102) montre les six profils d’humidité absolue de cette

base de données, ainsi que la distribution du contenu intégré en vapeur d’eau

au-dessus du nuage (IWV AC), calculé à partir des six profils pour dix altitudes

du sommet du nuage (CTH) fixées arbitrairement entre 1 et 10 km.

Figure 3.3 – Profils d’humidité absolue (en échelle logarithmique) de la base
AFGL à gauche. Les courbes en traits pleins représentent les profils sans l’hypo-
thèse d’un RH à 100% dans le nuage. Les courbes en pointillées illustrent, pour
chaque profil, le profil d’humidité absolue avec l’hypothèse d’un RH à 100%
dans le nuage dans le cas où le sommet du nuage est fixé à 10 km d’altitude. Dis-
tribution de l’IWV AC pour 10 altitudes de nuages sur les six profils (à droite).
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Le Tableau 3.1 (page 103) montre le calcul de l’IWV « Total » (pour CTH à

0 km) et au-dessus du nuage pour chaque CTH.
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Tableau 3.1 – IWV total (CTH = 0 km) et au-dessus du nuage (CTH variant de 1
à 10 km) pour les six profils atmosphériques standards de la base AFGL.
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Ce tableau donne des ordres de grandeurs d’IWV au-dessus du nuage dont

l’altitude du sommet varie entre 1 et 10 km et pour les six profils de la base

AFGL. Il permet également de mettre en évidence la variabilité du contenu

en vapeur d’eau en fonction la latitude et des saisons. Par exemple, pour le

profil AFGL SAW (profil typique ciel clair des hautes latitudes en hiver) et en

présence d’un nuage dont le CTH est à 2 km, on a un IWV AC de 1,94 kg m−2,

alors que pour un profil bien plus humide (tropical par exemple), on a IWV AC

de 14,81 kg m−2 soit une différence relative de 87% entre les deux profils pour

un nuage à 2 km d’altitude. De plus, ce tableau montre des valeurs d’IWV AC

que l’on peut considérer comme une vérité terrain pour tester notre algorithme

d’inversion en conditions idéalisées.

3.3.2 Sensibilité des luminances des canaux C³IEL au COT et à

l’IWV AC

Dans cette section nous allons regarder la variation de la luminance de la

bande spectrale non absorbante, utilisée pour la restitution du COT, à l’épaisseur

optique. Nous allons également regarder comment se comporte la luminance

obtenue des bandes spectrales 1,13 et 1,37 µm en fonction de l’IWV AC.

La Figure 3.4 (page 105) nous montre donc la variation de la luminance de

la bande non absorbante en fonction de COT.
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Figure 3.4 – Luminances de la bande C³IEL non absorbante (WV1) en fonction de
COT, pour deux profils de la base AFGL (MLS et TRO), différentes altitudes de
sommet de nuages CTH = 1, 2, 3, 4, 5, 6, 7, 8, 9 et 10 km et différentes épaisseurs
optiques, COT compris entre 10 et 200.

On observe une forte augmentation de la luminance pour des valeurs de COT

comprises entre 10 et 50, c’est-à-dire une forte sensibilité de la luminance dans

cette gamme d’épaisseur optique. Au-delà, la luminance tend progressivement

vers une asymptote et devient quasi-constante à mesure que le COT augmente

i.e., la sensibilité de la luminance à l’épaisseur optique diminue. La superpo-

sition des courbes issues des profils MLS et TRO montre que la luminance de

cette bande spectrale, dans une région spectrale non absorbante, ne dépend

logiquement pas du contenu en vapeur d’eau.

La Figure 3.5 (page 106) montre la variation des luminances des 2 bandes

absorbantes au contenu en vapeur d’eau.
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Figure 3.5 – Luminances de la bande C³IEL 1,13 µm (à gauche) et de la bande
1,37 µm (à droite) en fonction du contenu intégré en vapeur d’eau pour deux
profils de la base AFGL (MLS et TRO), plusieurs altitudes de sommet de nuage
CTH = 1, 2, 3, 4, 5, 6, 7, 8, 9 et 10 km et plusieurs épaisseurs optiques COT

compris entre 10 et 200. Sur la figure de droite, le rectangle représente un zoom
de la figure pour un IWV AC compris entre environ 0 et 5 kg m−2.

On observe une diminution de la luminance lorsque l’IWV AC augmente

(lorsque le CTH diminue). Plus le chemin (verticalement) parcouru par le rayon-

nement dans l’atmosphère est important plus le rayonnement va interagir avec

une quantité importante de vapeur d’eau. Par conséquent, l’absorption par la

vapeur d’eau sera plus importante, entraînant ainsi une diminution de la lumi-

nance. La concentration en vapeur d’eau augmente à mesure que l’on s’approche

de la surface, l’absorption du rayonnement tend donc à augmenter rapidement

lorsque le rayonnement s’approche de la surface. La sensibilité de la luminance

est très forte pour les faibles contenus en vapeur d’eau et s’affaiblit à mesure

que le contenu en vapeur d’eau augmente. La luminance obtenue pour la bande

spectrale 1,37 µm devient nulle lorsque le contenu en vapeur d’eau est supérieur

à 5 kg m−2 alors que celle de la bande 1,13 µm ne l’est pas encore pour une valeur

de 30 kg m−2.
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La bande à 1,37 µm sera donc utile dans l’inversion de l’IWV AC soit en

présence d’un nuage haut, soit pour une atmosphère très sèche. On peut aussi

noter le non-recouvrement des courbes de couleur (une couleur = un COT), bien

que la différence entre elles soit faible, montre une légère sensibilité de ces deux

bandes spectrales au COT.

3.3.3 Restitution de COT et de l’IWV AC sur des cas idéalisés

L’algorithme développé est testé à partir des configurations nuageuses de

la section précédente c’est à dire pour 10 altitudes de sommet du nuage CTH

= 1, 2, 3, 4, 5, 6, 7, 8, 9 et 10 km et 9 épaisseurs optiques COT compris entre

10 et 200. Le nuage utilisé est décrit dans la section 3.2.2. Dans tous les cas,

on utilise comme profil initial le profil AFGL SAS et on cherche à restituer le

contenu en vapeur d’eau au-dessus du nuage correspondant à un profil AFGL

TRO. L’angle d’incidence solaire est fixé à 30° et l’angle d’observation à 0°. La

Figure 3.6 (page 107) reprend schématiquement la configuration utilisée pour

l’inversion.

Figure 3.6 – Schéma de la configuration angulaire soleil-satellite pour les inver-
sions COT et IWV AC en condition idéalisée. SZA = 30°, VZA = 0° et albédo de
surface = 0%. Le rectangle blanc représente le nuage.
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La Figure 3.7 (page 108) montre les erreurs absolues et relatives obtenues

pour des inversions réalisées avec plusieurs valeurs de COT (de 10 à 200).

Figure 3.7 – Erreur absolue (en haut) et relative (en bas) sur COT restitué en
fonction de la valeur cible. Le code couleur défini l’erreur a posteriori estimée
par l’algorithme d’inversion à partir de la matrice Sx.
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Cette figure montre que les erreurs absolues et relatives associées au COT

restitué sont faibles pour des valeurs de COT inférieures à 100, avec des erreurs

absolues comprises entre 0 et 9, correspondant à des erreurs relatives inférieurs

à 10%. En revanche, ces erreurs augmentent fortement pour des valeurs de COT

supérieures à 100. Cette augmentation des erreurs de restitution est cohérente

avec l’augmentation de l’erreur a posteriori calculée avec l’algorithme d’inversion

(matrice Sx).

Plus le COT est élevé, plus les erreurs associées à la restitution de sa valeur

sont importantes. Cette tendance peut également être déduite avec la Figure 3.4

(page 105), qui illustre la diminution de la sensibilité de la luminance obtenue à

partir de la bande spectrale à 1,04 µm en fonction de l’épaisseur optique. Cette

diminution conduit à une forte incertitude sur l’inversion du COT pour des

valeurs élevées de COT. Il est également possible d’interpréter, physiquement,

ce résultat. À un certain point, lorsque l’épaisseur optique du nuage devient

suffisamment élevée, comme le nuage est considéré horizontalement infini, le

rayonnement « reste » dans le nuage et seule une proportion constante est

redirigé vers le haut (Van de Hulst 1980).
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En ce qui concerne l’inversion de l’IWV AC, la Figure 3.8 (page 110) montre

l’IWV AC restitué en fonction du CTH.

Figure 3.8 – IWV AC restitué en fonction de l’altitude du sommet du nuage
(CTH) pour différentes épaisseurs optiques du nuage.

Cette figure est intéressante car elle permet de relier l’IWV AC avec le CTH

et surtout elle montre que pour les contenus en vapeur d’eau élevés (associés aux

petites valeurs du CTH) l’IWV AC restitué diffère légèrement selon le COT. Cela

s’explique par la pénétration verticale dans le nuage. L’IWV AC restitué est plus

petit pour les épaisseurs optiques plus importantes car la vapeur d’eau dans le

nuage intervient peu dans la valeur de luminance simulée alors que pour des

épaisseurs optiques plus faibles, elle intervient.

La Figure 3.9 (page 111) montre les erreurs absolues et relatives obtenues

pour des inversions réalisées avec plusieurs valeurs de COT (de 10 à 200) et

de CTH (de 1 à 10 km) correspondant à des valeurs de contenu intégré en

vapeur d’eau au-dessus des nuages variant globalement de 10−2kg m−2 à environ

26 kg m−2 (voir Tableau 3.1, page 103).
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Figure 3.9 – Erreurs absolues (en haut) et relatives (en bas) de l’IWV AC restitué
en fonction de la valeur cible. Les courbes en pointillés montrent les résultats
obtenus en utilisant exclusivement la bande spectrale 1,13 µm, et les courbes
en trait plein montrent les résultats obtenus lorsque l’on combine les deux
bandes spectrales absorbantes. Sur la figure du bas, pour une question de clarté,
l’affichage des valeurs sur l’axe des ordonnées à été limitée à 100.
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On observe assez logiquement une augmentation de l’erreur absolue sur

l’IWV AC restitué lorsque le contenu en vapeur d’eau augmente. On observe

également une augmentation de l’erreur absolue lorsque le COT diminue. Autre-

ment dit, l’erreur absolue est plus importante pour des nuages optiquement plus

fins car la pénétration verticale dans le nuage est plus importante. Le chemin

parcouru par le rayonnement dans l’atmosphère est donc allongé en raison de la

diffusion multiple dans le nuage, augmentant ainsi la contribution des hautes

couches du nuage et, par conséquent, l’absorption par la vapeur d’eau.

Ainsi, comme l’avait montré Albert et al. (2001), les effets cumulés d’une

pénétration verticale dans le nuage plus importante et de la diffusion multiple,

qui induit une absorption par la vapeur d’eau plus importante, vont perturber

la restitution en diminuant la précision de la restitution du contenu en vapeur

d’eau au-dessus du nuage.

Excepté pour les très faibles valeurs de contenu en vapeur d’eau au-dessus du

nuage, l’erreur relative obtenue est comprise entre 0,5% et 39% selon l’épaisseur

optique du nuage.

Avec seulement la luminance à 1,13 µm (traits pointillés), les erreurs absolues

augmentent rapidement pour des IWV AC variant de 0 à environ 4 kg m−2 et

tendent ensuite à se stabiliser entre des valeurs comprises entre 1 et 2 kg m−2

pour les épaisseurs optiques les plus élevées et des valeurs de l’ordre de 4 kg m−2

pour des épaisseurs optiques plus faible (COT = 10).

Si on regarde la combinaison des deux bandes spectrales WV/C³IEL (les

courbes en trait plein), pour des contenus en vapeur d’eau inférieurs à 5 kg m−2,

l’erreur absolue est fortement diminuée avec des valeurs inférieures à 1 kg m−2,

pour toutes valeurs d’épaisseur optique. Pour des contenus en vapeur d’eau

plus élevés, lorsque le COT est supérieur à 100, l’erreur absolue sur l’IWV AC

restitué est également inférieur à 1 kg m−2. Pour des contenus en vapeur d’eau

au-dessus du nuage supérieurs à 15 kg m−2, l’apport de la bande 1,37 µm devient

négligeable excepté pour les épaisseurs optiques très élevées où la diminution

de l’erreur absolue est de l’ordre de 0,2 kg m−2.
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La comparaison des courbes en pointillés aux courbes en trait plein, i.e., les

inversions faites en utilisant uniquement la bande à 1,13 µm et celles faites en

combinant les luminances issues des deux bandes spectrales WV/C³IEL, permet

de montrer l’intérêt de la bande à 1,37 µm. L’amélioration obtenue est plus

prononcée pour des faibles contenus en vapeur d’eau (où le CTH est élevé). Pour

mieux voir cette différence sur l’erreur absolue entre les deux configurations sur

les petits contenus en vapeur d’eau la Figure 3.10 (page 113) fait un zoom sur

ces petits contenus en vapeur d’eau.

Figure 3.10 – Erreurs absolues (en haut) et relatives (en bas) de l’IWV AC restitué
en fonction de la valeur cible. Les courbes en pointillés montrent les résultats
obtenus en utilisant exclusivement la bande spectrale 1,13 µm, et les courbes en
trait plein montrent les résultats obtenus lorsque l’on combine les deux bandes
spectrales absorbantes. Cette figure est identique à la Figure 3.9 (page 111) mais
se focalise sur les faibles valeurs de contenu en vapeur d’eau.

L’utilisation des deux bandes spectrales permet d’obtenir des erreurs abso-

lues proche de 0,2-0,3 kg m−2 pour des IWV AC inférieurs à 1,5 kg m−2. Avec

une seule bande spectrale les erreurs absolues peuvent atteindre des valeurs

globalement supérieures à 1 kg m−2 pour des COT supérieurs à 100.
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Pour résumer, plus l’épaisseur optique diminue, plus les erreurs absolues et

relatives augmentent lorsque l’on ne prend pas en compte les informations four-

nies par la bande spectrale à 1,37 µm. Le couplage des deux bandes spectrales

permet une meilleure restitution de l’IWV AC pour des faibles valeurs de COT.

Le World Meteorological Organization (WMO) recommande de développer

des outils permettant de restituer la vapeur d’eau avec une erreur absolue infé-

rieure à 1 kg m−2. Dans notre étude, cette recommandation semble être respectée

pour des nuages optiquement épais ou pour des faibles contenus en vapeur d’eau

(< 5 kg m−2) lorsque les luminances des deux bandes spectrales sont utilisées.

La Figure 3.9 (page 111) montre des faibles valeurs d’erreurs absolues (stric-

tement inférieures à 1 kg m−2) pour des petits contenus en vapeur d’eau et pour

tout COT. La Figure 3.8 (page 110) montre une diminution du contenu en vapeur

d’eau restitué lorsque le CTH augmente.

Pour des grands contenus en vapeur d’eau (donc des nuages bas), l’erreur

absolue est supérieure à 1 kg m−2 pour des valeurs de COT inférieures à 100.

Ainsi, pour des nuages bas, l’épaisseur optique du nuage à un impact non

négligeable sur la restitution de l’IWV AC.

En conclusion, la restitution du contenu intégré en vapeur d’eau au-dessus des

nuages et au-dessus de l’océan, est faisable avec une faible erreur absolue pour

des nuages hauts et optiquement épais, ce qui est en accord avec les conclusions

de Albert et al. (2001).



Bibliographie du présent chapitre 115

Bibliographie du présent chapitre

Albert, P., R. Bennartz et J. Fischer (2001). « Remote Sensing of Atmospheric
Water Vapor from Backscattered Sunlight in Cloudy Atmospheres ». In : Jour-
nal of Atmospheric and Oceanic Technology. doi : 10.1175/1520-0426(2001)
018<0865:RSOAWV>2.0.CO;2.

Anderson, G. P., J. H. Chetwynd et E. P. She (1986). « AFGL Atmospheric
Constituent Profiles (0-120km) ». In : p. 47.

Bolton, D. (1980). « The Computation of Equivalent Potential Temperature ».
In : Monthly Weather Review, p. 1046-1053. doi : 10.1175/1520-0493(1980)
108<1046:TCOEPT>2.0.CO;2. url : http://journals.ametsoc.org/doi/
10.1175/1520-0493(1980)108%3C1046:TCOEPT%3E2.0.CO;2.

Cooper, S. J., T. S. L’Ecuyer et G. L. Stephens (2003). « The impact of explicit
cloud boundary information on ice cloud microphysical property retrievals
from infrared radiances : ICE CLOUD MICROPHYSICAL PROPERTIES ». In :
Journal of Geophysical Research : Atmospheres. doi : 10.1029/2002JD002611.

Dandini, P., C. Cornet, R. Binet, L. Fenouil, V. Holodovsky, Y. Y. Schechner, D.
Ricard et D. Rosenfeld (2022). « 3D cloud envelope and cloud development
velocity from simulated CLOUD (C3IEL) stereo images ». In : Atmospheric
Measurement Techniques, p. 6221-6242. doi : 10.5194/amt-15-6221-2022.
url : https://amt.copernicus.org/articles/15/6221/2022/.

Dehaan, J., P. Bosma et J. Hovenier (1987). « The adding method for multiple
scattering of polarized light ». In : Astronomy and Astrophysics, p. 371-391.

Matar, C., C. Cornet, F. Parol, L. C.-Labonnote, F. Auriol et M. Nicolas

(2023). « Liquid cloud optical property retrieval and associated uncertainties
using multi-angular and bispectral measurements of the airborne radiometer
OSIRIS ». In : Atmospheric Measurement Techniques, p. 3221-3243. doi : 10.
5194/amt-16-3221-2023. url : https://amt.copernicus.org/articles/
16/3221/2023/.

OMM (2018). Guide des instruments et des méthodes d’observation (OMM-N°8).
2018 et 2021. Organisation Mondiale Météorologique. isbn : 978-92-63-
20008-2. url : https://library.wmo.int/index.php?lvl=notice_
display&id=5281.

Poulsen, C. A., R. Siddans, G. E. Thomas, A. M. Sayer, R. G. Grainger, E.
Campmany, S. M. Dean, C. Arnold et P. D. Watts (2012). « Cloud retrievals
from satellite data using optimal estimation : evaluation and application to
ATSR ». In : Atmospheric Measurement Techniques. doi : 10.5194/amt-5-1889-
2012.

Rodgers, C. D. (2000). Inverse Methods for Atmospheric Sounding. WORLD SCIEN-
TIFIC. doi : 10.1142/3171. url : https://doi.org/10.1142/3171.

https://doi.org/10.1175/1520-0426(2001)018<0865:RSOAWV>2.0.CO;2
https://doi.org/10.1175/1520-0426(2001)018<0865:RSOAWV>2.0.CO;2
https://doi.org/10.1175/1520-0493(1980)108<1046:TCOEPT>2.0.CO;2
https://doi.org/10.1175/1520-0493(1980)108<1046:TCOEPT>2.0.CO;2
http://journals.ametsoc.org/doi/10.1175/1520-0493(1980)108%3C1046:TCOEPT%3E2.0.CO;2
http://journals.ametsoc.org/doi/10.1175/1520-0493(1980)108%3C1046:TCOEPT%3E2.0.CO;2
https://doi.org/10.1029/2002JD002611
https://doi.org/10.5194/amt-15-6221-2022
https://amt.copernicus.org/articles/15/6221/2022/
https://doi.org/10.5194/amt-16-3221-2023
https://doi.org/10.5194/amt-16-3221-2023
https://amt.copernicus.org/articles/16/3221/2023/
https://amt.copernicus.org/articles/16/3221/2023/
https://library.wmo.int/index.php?lvl=notice_display&id=5281
https://library.wmo.int/index.php?lvl=notice_display&id=5281
https://doi.org/10.5194/amt-5-1889-2012
https://doi.org/10.5194/amt-5-1889-2012
https://doi.org/10.1142/3171
https://doi.org/10.1142/3171


116 CHAPITRE 3. L’estimation optimale, application sur des cas idéalisés

Sourdeval, O., L. C.-Labonnote, G. Brogniez, O. Jourdan, J. Pelon et A.
Garnier (2013). « A variational approach for retrieving ice cloud properties
from infrared measurements : application in the context of two IIR validation
campaigns ». In : Atmospheric Chemistry and Physics. doi : 10.5194/acp-13-
8229-2013.

Sourdeval, O., L. C.-Labonnote, A. J. Baran et G. Brogniez (2015). « A metho-
dology for simultaneous retrieval of ice and liquid water cloud properties.
Part I : Information content and case study ». In : Quarterly Journal of the
Royal Meteorological Society. doi : 10.1002/qj.2405.

Van de Hulst, H. C., éd. (1980). Multiple Light Scattering : Tables, Formulas, and
Applications. Elsevier. isbn : 9780127107011. doi : https://doi.org/10.
1016/B978-0-12-710701-1.X5001-0.

Wang, C., S. Platnick, Z. Zhang, K. Meyer et P. Yang (2016). « Retrieval of ice
cloud properties using an optimal estimation algorithm and MODIS infrared
observations : 1. Forward model, error analysis, and information content :
IR-Based Ice Cloud Retrieval Algorithm ». In : Journal of Geophysical Research :
Atmospheres. doi : 10.1002/2015JD024526.

https://doi.org/10.5194/acp-13-8229-2013
https://doi.org/10.5194/acp-13-8229-2013
https://doi.org/10.1002/qj.2405
https://doi.org/https://doi.org/10.1016/B978-0-12-710701-1.X5001-0
https://doi.org/https://doi.org/10.1016/B978-0-12-710701-1.X5001-0
https://doi.org/10.1002/2015JD024526


Chapitre4
La base de données réalistes

ECMWF-IFS pour tester et valider

l’algorithme d’inversion

Sommaire du présent chapitre

4.1 Filtrage des données 119

4.2 Présentation des profils nuageux à phase liquide 122

4.3 Présentation des profils nuageux à phase liquide et glace 128

4.4 Création des données de luminances pour tester l’algo-
rithme 137

4.5 Modèles de nuage et hypothèses pour l’inversion en condi-
tion réaliste 138

« Climate is what we expect, weather is what we get. » (Mark Twain, écrivain

américain, 1835–1910)

117



118 CHAPITRE 4. La base de données réalistes ECMWF-IFS

Dans ce chapitre, j’aborde la base de données utilisées pour évaluer et valider

l’algorithme d’inversion développé dans le cadre de ma thèse. Nous avons opté

pour la base de données ECMWF-Integrated Forecast System (IFS), dont la

répartition des profils est représentée sur la Figure 4.1 (page 118). Cette base de

données fournit des profils atmosphériques nuageux réalistes sur 137 niveaux de

pression, avec notamment les profils de température en K, d’humidité spécifique

en kg kg−1, de Cloud Liquid Water (CLW) et de Cloud Ice Water (CIW) en kg kg−1,

et la couverture nuageuse (qui est ici un indicateur de la présence d’un nuage).

À cela s’ajoute les données de surface (pression, température, albédo) ainsi que

des informations sur la latitude, la longitude, la date. Cette base de données est

accessible sur : https://www.nwpsaf.eu/site/software/atmospheric-profile-data/

Figure 4.1 – Répartition géographique des profils de la base de données ECMWF,
au-dessus des surfaces terrestres (points noirs) et au-dessus de l’océan (points
violets).

Pour tester notre algorithme d’inversion, nous avons décidé d’utiliser unique-

ment les profils qui contiennent des nuages situés au-dessus de l’océan. Cette

approche permet de faire abstraction des effets de surface, celle-ci n’étant ac-

tuellement pas prise en compte dans l’algorithme développé. Nous allons donc

commencer par filtrer la base de données pour ne conserver que ces profils qui

nous intéressent.

https://www.nwpsaf.eu/site/software/atmospheric-profile-data/
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4.1 Filtrage des données

La première étape consiste à effectuer un filtrage des profils en fonction du

type de surface. Nous sélectionnons ainsi les profils situés au-dessus des océans,

représentés par les points violets sur la Figure 4.1 (page 118). Ensuite, nous

procédons à un filtrage fondé sur la latitude. Les profils des hautes latitudes

(régions polaires) sont retirés, car la mission C³IEL prévoit que les imageurs

CLOUD et les trois imageurs WV effectuent leurs acquisitions dans une gamme

de latitudes allant de 60°S à 60°N. Nous gardons donc les profils nuageux

situés au-dessus de l’océan et compris dans la gamme de latitudes ciblée par les

instruments C³IEL.

La mission C³IEL se concentre sur l’étude des nuages du type cumulus et cumu-
lonimbus, c’est-à-dire, des nuages d’eau liquide et nuages mixtes. Par conséquent,

un filtrage supplémentaire est effectué afin d’exclure les profils ne contenant

qu’un nuage constitué uniquement de cristaux de glace afin d’écarter les cirrus.
Enfin, pour ne pas prendre en compte les nuages multicouches, nous effectuons

un dernier filtrage fondé sur l’altitude du sommet de la phase liquide et l’altitude

de la base de la phase glace. Nous ne conservons que les profils où l’altitude

de la base de la phase glace est inférieure à l’altitude du sommet de la phase

liquide, ce qui nous permet de conserver uniquement les nuages continus sur

plusieurs kilomètres qui contiennent la présence d’une zone mixte liquide/glace

que l’on retrouve typiquement dans les nuages issus de la convection plus ou

moins profonde, du type cumulonimbus ou cumulus congestus, mais aussi lors de

la phase de développement des cumulonimbus, Figure 4.2 (page 120).

Après ces étapes de filtrage successives, nous obtenons une base de données

comprenant 196 profils situés au-dessus de l’océan, contenant un nuage d’eau

liquide, ainsi que 142 profils contenant un nuage mixte, avec systématiquement

une zone de mélange liquide/glace.
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Figure 4.2 – Répartition géographique des profils après filtrage de la base de
données ECMWF, au-dessus de l’océan, nuages d’eau liquide (points noirs) et
nuages mixtes (points rouges).

La Figure 4.3 (page 121) représente la classification des nuages pour les 338

profils sélectionnés dans la base de données ECMWF, sur lesquels nous allons

effectuer l’inversion de l’IWV AC. Cette classification est inspirée de celle pro-

posée par l’International Satellite Cloud Climatology Project (ISCCP). L’ISCCP

propose une classification fondée sur le COT et le Cloud Top Pressure (CTP) ;

elle divise les nuages en neuf catégories distinctes : les Cumulus, Stratocumulus,
Stratus, Altocumulus, Altostratus, Nimbostratus, Cirrus, Cirrostratus et les nuages

de convection plus ou moins profonde
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Elle nous permet de caractériser les différents types de nuages étudiés ici.

Figure 4.3 – Classification des nuages issus de la base ECMWF d’après la classi-
fication de l’ISCCP. Classification pour les nuages liquides en haut et mixtes en
bas. On a, pour les cas « nuages mixtes », des valeurs de COT > 800. Les valeurs
au-delà de 800 étant minoritaires, et pour ne pas écraser la figure vers les faibles
valeurs de COT, on a restreint l’affichage à 800.
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Afin de tester et valider notre algorithme d’inversion, nous allons diviser

la base de données précédemment présentée en deux ensembles distincts. Le

premier ensemble contiendra les profils atmosphériques pour les nuages compo-

sés exclusivement de gouttelettes d’eau. Le deuxième ensemble regroupera les

profils atmosphériques associés aux nuages de phase mixte. En nous appuyant

sur ces deux ensembles (nuages liquides et mixtes), nous allons devoir déter-

miner tous les paramètres requis par l’algorithme d’inversion, notamment le

rayon effectif (Ref f ) pour les gouttelettes d’eau et les cristaux de glace, les limites

verticales du nuage (l’altitude de base et du sommet du nuage), ainsi que les

profils de coefficient d’extinction et d’épaisseur optique du nuage.

Le premier ensemble, focalisé sur les nuages d’eau liquide, est principalement

constitué de cumulus et stratocumulus, avec quelques cas de stratus, d’altostratus
et de nimbostratus. Le deuxième ensemble de données, spécifiquement dédié

aux nuages mixtes, ne contient, si on se fie à la classification ISCCP, que des

nuages de convection profonde. À partir de ces deux ensembles de données, nous

allons générer nos propres mesures de luminance en utilisant l’outil ARTDECO

(voir Annexe C (page 233) pour plus de détails sur le code de TR). Cette base de

données synthétique sera utilisée pour faire l’inversion.

4.2 Présentation des profils nuageux à phase liquide

Dans cette section, nous présentons l’ensemble de données constituée des pro-

fils qui contiennent uniquement un nuage d’eau liquide. La Figure 4.4 (page 123)

illustre les 196 profils d’humidité absolue avec le profil moyen ± l’écart-type,

comparé aux profils de la base de données « Air Force Geophysics Laboratory »

(AFGL). Cette figure met en évidence la diversité des profils de vapeur d’eau

présents dans cette base de données. En les comparant aux profils de la base

AFGL, on observe des situations d’atmosphères relativement sèches, proches

des profils SAW, MLW et US62, ainsi que des situations d’atmosphères humides,

proches des profils MLS et TRO.



4.2. Présentation des profils nuageux à phase liquide 123

Figure 4.4 – Profils d’humidité absolue de la base ECMWF avec nuages liquides
(courbes grises), profil moyen (trait plein noir) et ± l’écart-type (traits noirs
pointillés) comparés aux profils d’humidité absolue provenant de la base AFGL.

La première étape dans la préparation des éléments requis dans notre algo-

rithme d’inversion est de définir un profil atmosphérique qui servira de point

de départ pour l’inversion de l’IWV AC. Le premier choix possible est d’utiliser

un profil provenant de la base de données AFGL, tel que le profil MLW. Ce

dernier est relativement proche du profil moyen ECMWF-(écart-type). Le second

choix possible est de partir directement du profil moyen ECMWF-(écart-type).

Notre choix s’est porté sur l’utilisation du profil moyen ECMWF-(écart-type)

comme point de départ pour débuter le processus d’inversion avec un profil

atmosphérique plus sec que la majorité des profils cibles (profils ECMWF). Plus

d’éléments sur la justification du choix du profil « first guess » sont exposés dans

le chapitre 5 (page 146), section 5.9.
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La prochaine étape consiste à déterminer les limites géométriques des nuages

présents dans ces profils, c’est-à-dire, la hauteur de la base et du sommet des

nuages, notées respectivement CBH et CTH. Pour réaliser cela, nous avons utilisé

les profils de « Liquid Water Content » (LWC). Ils sont obtenus en calculant le

produit des profils de CLW (en kg kg−1) par la densité de l’air sec qui diminue

avec l’altitude. Un LWC positif nous renseigne sur la présence d’une couche

nuageuse. La détermination du CBH et CTH est réalisée en identifiant le niveau

associé à la première et dernière valeur non nulle du profil de LWC. La Figure 4.5

(page 124) montre la distribution du CBH et CTH déduits des profils de contenu

en eau liquide dans le nuage (LWC).

Figure 4.5 – À gauche, les profils de LWC (en gris), le profil moyen (trait plein
noir) et moyenne+(écart-type) (trait noir pointillé). La courbe moyenne-(écart-
type) étant négative elle n’est pas représentée ici. À droite, la distribution de
l’altitude de la base et du sommet du nuage ainsi que l’extension verticale du
nuage (Cloud Geometrical Thickness : CGT) déduite des profils de LWC.

L’analyse de l’histogramme révèle que le CTH est principalement situé en

dessous de 5 km d’altitude et qu’une grande partie de ces valeurs se trouve dans

la plage d’altitudes comprise entre 0,8 km et 2,6 km (89% des cas ; moyenne

± écart-type : 1,7 km ± 0,9 km), ce qui implique la présence majoritaire de

nuages bas. On peut le voir également sur les profils de LWC où les profils

sont majoritairement concentrés dans cette gamme d’altitudes (rectangle rouge).
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En ce qui concerne le CBH, ces valeurs se situent principalement entre 0 et

1 km (92% des cas ; moyenne ± écart-type : 0,6 km ± 0,4 km), avec une proportion

significative située entre 0 et 650 m (68% sur les 92% de profils où le CBH est

inférieur à 1 km, soit 63% des cas au total).

Au vu de nos observations pour le CBH, nous allons faire l’hypothèse dans

notre algorithme d’inversion, pour simplifier les calculs, que sa valeur est

constante et égale à 0 m. Le CTH prendra pour chaque profil une valeur va-

riable, supposée connue grâce aux inversions de CTH des imageurs CLOUD de

la mission. Pour chaque profil, cette valeur sera considérée comme un paramètre

fixe dans le processus d’inversion.

La dernière donnée dont nous avons besoin ici est le profil d’épaisseur op-

tique du nuage. Pour obtenir cette information, il est d’abord nécessaire de

calculer le coefficient d’extinction (Cext) exprimé en km−1, voir l’Eq (4.1). Cette

relation, empirique, est dérivée d’une forme générale issue de Lin et al. (1994)

(elle-même dérivée de la théorie de Mie). On peut ensuite calculer un profil

d’épaisseur optique en calculant le produit du Cext par l’épaisseur de la couche

atmosphérique notée dZ : CextdZ avec :

Cext =
3LWC.10−3

2ρeauRef f .10−6 103 (4.1)

avec, ρeau = 103 kg m−3 et le LWC est exprimé en g m−3. Pour le rayon effectif,

nous supposons un Ref f égal à un rayon effectif moyen de 10 µm obtenu par

télédétection passive dans le visible (King et al. 2004). Pour avoir le COT « Total »

de la colonne atmosphérique, il suffit de faire la somme du profil d’épaisseur

optique.
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La Figure 4.6 (page 126) présente les profils de coefficient d’extinction et

d’épaisseur optique ainsi obtenus.

Figure 4.6 – Profils d’épaisseur optique (à droite) et coefficient d’extinction
(à gauche) calculés à partir de la base ECMWF avec nuages liquides. Le profil
moyen est représenté par la courbe noire trait plein. La courbe noire en pointillée
représente le profil moyen+(écart-type). La courbe moyenne-(écart-type) étant
négative elle n’est pas représentée ici.

Les valeurs les plus élevées pour le Cext et le COT sont principalement obser-

vées dans les couches inférieures du nuage (sur les deux premiers kilomètres),

ce qui est cohérent avec les profils de LWC (Figure 4.5, page 124). Elles peuvent

atteindre environ 80 km−1 autour de 1 km d’altitude pour le Cext et environ 8

pour le COT.

La valeur totale de l’épaisseur optique, obtenue en faisant la somme du profil

d’épaisseur optique, est un paramètre que nous avons également calculé afin

d’avoir la « vérité terrain » du COT lors du processus d’inversion.
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Le contenu intégré en vapeur d’eau au-dessus du nuage (IWV AC) est obtenu

en intégrant les profils d’humidité absolue entre l’altitude estimée pour le CTH

et le sommet de l’atmosphère (en anglais Top Of Atmosphere (TOA)), selon la

formule suivante :

IWVAC =
∫ TOA

CTH
AHAboveCloud(Z)dZ (4.2)

Cette quantité, au même titre que l’épaisseur optique totale, représente la

« valeur vraie » (ou vérité terrain), que l’on cherchera à restituer.

La Figure 4.7 (page 127) présente la distribution du COT « Total » et de

l’IWV AC obtenue à partir de l’Eq (4.2).

Figure 4.7 – Distribution du COT « Total » (à gauche) et de l’IWV AC (à droite)
calculés à partir de la base ECMWF avec nuages liquides.

On peut voir que le COT « Total », que nous chercherons à estimer par la suite

pour tester notre algorithme d’inversion, est compris entre une valeur proche

de 0 et environ 30. L’ensemble de données « nuages liquides » nous donnera

l’occasion d’évaluer les performances de notre algorithme d’inversion sur des

épaisseurs optiques considérées comme « faibles ». Quant à l’IWV AC, les valeurs

varient entre une valeur inférieure à 1 kg m−2, typique de profils atmosphériques

secs et environ 30 kg m−2, caractéristiques des profils atmosphériques humides

et/ou présence de nuages bas.
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L’histogramme de l’épaisseur optique « Total » nous permet de déterminer

une valeur a priori du COT pour notre algorithme d’inversion. Cet histogramme

suit principalement une distribution log-normale plutôt qu’une distribution

gaussienne. Ainsi, nous cherchons la valeur médiane de cette distribution pour

représenter notre série de données et l’utiliser comme connaissance a priori dans

la MEO. La valeur a priori obtenue pour l’épaisseur optique est de 7,5.

Dans l’estimation optimale, il est généralement supposé que notre connais-

sance a priori constitue le point de départ du processus d’inversion. Ainsi, le

COT a priori sera considéré comme le COT dit « first guess ». Dans le processus

d’inversion de l’IWV AC, la connaissance a priori sera déduite dans l’algorithme

d’inversion en calculant la valeur intégrée du CTH jusqu’au TOA, à partir du

profil atmosphérique « first guess » (ECMWF moyen-(écart-type)). Par consé-

quent, nous aurons une connaissance a priori constante pour l’épaisseur optique

du nuage tandis que pour l’IWV AC, elle sera calculée en fonction du CTH qui

varie selon le profil ciblé. Ces valeurs « first guess » n’ont normalement pas

d’incidence sur les résultats de l’inversion.

4.3 Présentation des profils nuageux à phase liquide

et glace

Cette section va suivre le même schéma que la section précédente. Tout

d’abord, je présenterai les 142 profils de l’ensemble de données contenant des

profils constitués de nuages mixtes avec le profil moyen ± l’écart-type, comparés

aux profils de la base AFGL. Ensuite, je montrerai les profils de LWC et Ice

Water Content (IWC), ainsi que la distribution de l’altitude de la base (CBH)

et du sommet (CTH) des nuages. Je poursuivrai par une brève présentation de

la paramétrisation utilisée pour calculer le rayon effectif des cristaux de glace,

conduisant ainsi au choix d’une valeur moyenne du diamètre effectif pour la

caractérisation des cristaux de glace dans le code de transfert radiatif (TR). Enfin,

je conclurai cette section en présentant les profils de Cext et COT, ainsi que la

distribution du COT « Total » et de l’IWV AC.
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La Figure 4.8 (page 129) montre les 142 profils nuageux « liquides + glace »

avec le profil moyen ± l’écart-type, comparé aux profils de la base de données

AFGL. Cette figure met en évidence la diversité des profils de vapeur d’eau

sélectionnés. On peut voir que les profils de la base AFGL, qui sont des profils

ciel clair ne sont pas inclus dans l’intervalle défini par le profil ECMWF moyen

(représenté par la ligne noire pleine) ± l’écart-type (représenté par les lignes

noires en pointillés) qui sont des profils nuageux donc majoritairement plus

humides.

Figure 4.8 – Profils d’humidité absolue provenant de la base ECMWF avec
nuages mixtes (courbes grises), plus le profil moyen (trait plein noir) ± l’écart-
type (traits noirs pointillés) comparés aux profils d’humidité absolue provenant
de la base AFGL.

Pour les mêmes raisons que l’ensemble de données « nuages liquides », le

profil moyen ECMWF-(écart-type) sera utilisé comme profil « first guess » pour

l’inversion de l’IWV AC.
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De la même manière que pour les situations impliquant des nuages constitués

exclusivement de gouttelettes d’eau, il est nécessaire de déterminer le CTH pour

réaliser l’inversion du contenu intégré en vapeur d’eau. La Figure 4.9 (page 130)

présente les profils du Total Water Content (TWC), qui est la somme du LWC et

du IWC, ainsi que la distribution du CTH déduits de ces profils. Les profils de

LWC et IWC pour cet ensemble de données sont calculés de la même manière

que les profils de LWC présentés dans la section précédente. Pour éviter les

nuages multicouches (par exemple un cirrus au-dessus d’un nuage bas), nous

avons préalablement filtré les profils. Par conséquent, l’altitude de la base du

nuage est déterminée à partir du profil de LWC, tandis que l’altitude de son

sommet est déterminée à partir du profil d’IWC.

Figure 4.9 – À gauche, les profils du TWC (en gris), le profil moyen (trait plein
noir) et moyenne+(écart-type) (trait noir pointillé). La courbe moyen-(écart-type)
étant négative elle n’est pas représentée ici. À droite, la distribution du CTH

et CGT provenant de la base ECMWF avec nuages mixtes. Le rectangle bleu
délimite la phase glace du nuage, le rectangle rouge définit la phase liquide du
nuage et, le rectangle vert caractérise la zone de mélange du nuage.

L’analyse de l’histogramme met en évidence le fait que le CTH est systémati-

quement situé au-dessus de 8 km, avec une forte proportion entre 15 et 18 km

d’altitude (68% des cas).
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Comme noté pour la Figure 4.5 (page 124), on remarque que les nuages

d’altitudes de sommet intermédiaires entre 5 et 8 km sont très peu présents

voir absents de l’ensemble du jeu de données (liquide + mixtes). Ces nuages

manqueront donc dans la partie évaluation du chapitre 5.

Ces observations indiquent une forte présence de nuages de convection pro-

fonde, tels que les tours convectives qui correspondent à des cumulonimbus,
typiques des régions tropicales et caractérisés par une extension verticale si-

gnificative. Les valeurs de CBH sont généralement inférieures à 500 m (non

représenté sur cette figure pour des raisons de clarté). Ainsi, nous pouvons main-

tenir l’hypothèse d’une valeur de CBH à 0 km dans notre processus d’inversion.

Pour finaliser la préparation des données nécessaires en vue de créer notre

base de données synthétiques de luminances, il nous reste à déterminer le COT.

Comme pour les nuages d’eau liquide, il est nécessaire de calculer le coefficient

d’extinction (Cext) pour la phase liquide et la phase glace du nuage, afin de

déterminer l’épaisseur optique des phases correspondantes et l’épaisseur optique

totale du nuage. Le calcul du Cext et du COT de la phase liquide est effectué de

la même manière que pour les nuages composés uniquement de gouttelettes

d’eau (conformément à l’Eq (4.1)). Quant à la phase glace du nuage, le calcul

du coefficient d’extinction repose sur une relation dérivée de la théorie de Mie,

adaptée pour la glace. La relation est décrite par l’Eq (4.3) (Lin et al. 1994 ; Sohn,

Choi et al. 2015).

Cext =
3QeIWC.10−3

4ρiceRef f .10−6 103 (4.3)

avec, Qe l’efficacité d’extinction, ρice = 917 kg m−3, IWC (Ice Water Content)

exprimé en g m−3 et Cext exprimé en km−1. Si Qe = 2, on retrouve l’Eq (4.1) avec

les variables des nuages de glace, ρice et IWC. Le rayon effectif moyen est calculé

à partir des rayons effectifs obtenus en utilisant la paramétrisation de Wyser

(Wyser 1998).

Ref f = 377.4 + 203.3B+ 37.91B2 + 2.3696B3 (4.4)
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et,

B = −2 + 10−3(273− T )1.5 log
(
IWC
IWC0

)
(4.5)

où IWC0 = 50 g m−3, IWC en g m3 et T en K.

Cette relation n’est valable que si la température en °C est nulle ou négative,

i.e., lorsque l’isotherme 0 °C est atteint. La paramétrisation de Wyser est une

relation empirique qui a été déduite à partir d’une série de mesures effectuées

lors de campagnes visant à étudier les cirrus. Elle n’est donc pas parfaitement

adaptée aux nuages de convection étudiés ici mais le profil microphysique n’est

pas le coeur de cette thèse. La Figure 4.10 (page 132) présente la distribution du

diamètre effectif moyen des cristaux de glace calculé pour chaque profil de la

base ECMWF avec nuages mixtes.

Figure 4.10 – Distribution du diamètre effectif des distribution de cristaux de
glace calculé pour la base ECMWF avec nuages mixtes.

La moyenne de cette distribution nous donne le Def f moyen que nous utilise-

rons dans notre algorithme d’inversion pour la caractérisation des distributions

de cristaux de glace, qui vaut 92 µm.
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Nous avons fait le choix de ramener cette valeur à 90 µm pour qu’il y ait

concordance avec les valeurs présentes dans la LUT de Baum (Baum et al. 2014),

afin de ne pas introduire d’éventuels problèmes d’interpolations sur les proprié-

tés optiques de cette base de données qui nous servira à calculer les propriétés

optiques des cristaux de glace.

Par conséquent, dans le calcul du Cext pour la phase glace du nuage, le Ref f

moyen que nous utilisons est de 45 µm. L’écart-type de cette distribution (10 µm)

nous permet de définir une incertitude sur le Def f , qui sera considéré comme un

paramètre fixe du modèle direct dans l’algorithme d’inversion. Cette incertitude

sera prise en compte lors du calcul de la matrice de variance-covariance associée

aux paramètres fixes.

En ce qui concerne l’efficacité d’extinction (Qe) dans l’Eq (4.3), nous déter-

minons sa valeur à partir de la LUT établie par Baum et al. (2014), en fonction

du Def f moyen de 90 µm et des trois bandes spectrales WV/C³IEL. La variation

de l’efficacité d’extinction en fonction du diamètre effectif (Def f ) des cristaux de

glace est illustrée dans la Figure 4.11 (page 133).

Figure 4.11 – Efficacité d’extinction pour les bandes spectrales WV/C³IEL en
fonction du Def f issus de la LUT de Baum.
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On constate que l’efficacité d’extinction varie faiblement (de 2,2 à 2,02, soit

10% de variation) en fonction du Def f des cristaux de glace, pour les trois bandes

spectrales WV/C³IEL qui sont spectralement proche. Pour un diamètre effectif

moyen de 90 µm, la valeur de Qe est égale à 2,025 pour la bande spectrale

à 1,04 µm, 2,024 pour la bande à 1,13 µm et 2,028 pour celle à 1,37 µm, soit

environ égale à 2 pour les trois bandes spectrales WV/C³IEL. Nous avons donc

utilisé la valeur arrondie dans nos calculs.

À partir des données obtenues précédemment, nous sommes en mesure de

calculer le Cext et le COT pour la phase glace du nuage. La Figure 4.12 (page 134)

illustre les profils de Cext et de COT calculés pour les 142 profils qui incluent à

la fois une phase liquide et une phase glace au sein du nuage.

Figure 4.12 – Profils d’épaisseur optique (à droite) et coefficient d’extinction
(à gauche) provenant de la base ECMWF avec nuages mixtes. Le profil moyen
est représenté par la courbe noire trait plein. La courbe noire en pointillée
représente le profil moyen+(écart-type). La courbe moyenne-(écart-type) étant
négative elle n’est pas représentée ici. Le rectangle bleu délimite la phase glace
du nuage, le rectangle rouge défini la phase liquide du nuage et, le rectangle vert
caractérise la zone de mélange du nuage.
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Les valeurs de Cext se distinguent nettement de celles observées dans les

situations de nuages liquides, avec des valeurs pouvant atteindre les 400 km−1

indiquant un coeur convectif optiquement dense. Le coefficient d’extinction de

la zone constituée uniquement de glace se révèle être bien inférieur à ce que

l’on peut observer dans la zone de mélange ainsi que dans la phase liquide.

Cet écart conduit à un COT sensiblement plus faible pour la phase glace, en

comparaison à celui observé dans la zone de mélange et dans la phase liquide.

La Figure 4.13 (page 135) montre la distribution du COT « Total » et de l’IWV

AC que nous chercherons à restituer à partir des profils de la base ECMWF avec

nuages mixtes.

Figure 4.13 – Distribution du COT « Total » (à gauche) et de l’IWV AC (à droite)
provenant de la base ECMWF avec nuages mixtes. Le carré dans la figure de
droite est un zoom de la distribution de l’IWV AC, sur les faibles valeurs d’IWV

AC, afin de mieux distinguer leur distribution.

Environ 60% des valeurs de COT sont supérieures à 100 qui est la valeur

limite restituable à partir de radiomètre visible en considérant un nuage plan-

parallèle homogène et infini. La prise en compte de la structure 3D du nuage

avec des dimensions finies permet d’obtenir des épaisseurs optiques bien supé-

rieures (e.g., Cornet et Davies 2008, figure 7). Cependant, la mise en oeuvre

opérationnelle de ce type de méthode reste actuellement limitée par les temps

de calculs nécessaires, et quoi qu’il en soit, l’extension horizontal de nombreux

nuages de convection profonde conduirait à une configuration se rapprochant

d’un nuage infini.
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Dans le cadre de restitution MODIS, une épaisseur optique de 100 correspond

donc à une valeur basse de l’épaisseur optique du nuage convectifs. Sohn, Ham et

al. (2009) obtient des valeurs de COT dérivées des produits MODIS supérieures

à 100 pour des observations de scènes nuageuses issues de convection profonde

au niveau des tropiques. Dans notre cas, les valeurs de COT total sont calculées

directement à partir des profils de LWC et IWC (« Liquid-Ice Water Content ») ce

qui conduit à des valeurs bien supérieures à 100. De la même manière que pour

les nuages liquides, on établit à partir de l’histogramme de l’épaisseur optique

une valeur a priori pour l’algorithme d’inversion, qui se situe autour de 147

(représentant la valeur médiane de cette distribution). En ce qui concerne l’IWV

AC, les valeurs sont très faibles, inférieures à 0,3 kg m−2, étant donné que les

valeurs de CTH que nous avons précédemment estimées oscillent généralement

entre 8 km et 18 km et que la concentration en vapeur d’eau diminue fortement

avec l’altitude.

La Figure 4.14 (page 136) présente le profil d’IWV cumulé depuis le sommet

de l’atmosphère (TOA) obtenue à partir du profil ECMWF moyen+(écart-type).

Figure 4.14 – Profil d’IWV cumulé depuis le sommet de l’atmosphère, pour
le profil ECMWF moyen+(écart-type) de l’ensemble des profils avec un nuage
mixte.
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Cette figure illustre la fonction de répartition du contenu intégré en vapeur

d’eau en fonction de l’altitude qui va de 0% au sommet de l’atmosphère (TOA)

à 100% en surface. On constate qu’au-dessus de 6 km d’altitude, le contenu

intégré en vapeur d’eau représente 4% du contenu total soit une valeur d’environ

1 kg m−2. À 1,32 km d’altitude, le contenu intégré représente 50% du contenu

total, autrement dit, 50% de la vapeur d’eau se situe entre 1,32 km et le sol.

Cette courbe explique les faibles valeurs d’IWV AC calculées pour les 142 pro-

fils de cet ensemble de données, où le CTH est supérieur à 8 km et généralement

proche de 15-16 à 18 km d’altitude.

4.4 Création des données de luminances pour tester

l’algorithme

Pour tester et valider notre algorithme d’inversion, nous avons générer des

luminances, dans les trois bandes spectrales WV définies pour la mission C³IEL

(Figure 2.10, page 69) à l’aide du code de TR (voir annexe C, page 233).

Les propriétés décrites dans la section précédente, notamment le Ref f des

gouttelettes, le Def f des cristaux de glace et les profils de COT, nous ont permis

de déterminer les propriétés optiques des nuages simulés, dont les fonctions de

phase de diffusion (voir annexe C, page 233) à partir d’un code de Mie (Wiscombe

1980 ; De Rooij et al. 1984 ; Dehaan et al. 1987 ; Dolman 1989), mis en oeuvre

dans ARTDECO (cf. annexe C, page 233).

Pour ce qui est des cristaux de glace, la caractérisation de leurs propriétés

optiques dans les codes de TR est un peu plus complexe à réaliser que celle des

gouttelettes car les cristaux de glace ne sont pas sphériques et peuvent être de

formes et d’orientations très différentes les unes des autres, Figure 1.9 (page 28).

Dans notre étude, nous utilisons les fonctions de phase de diffusion dispo-

nibles dans ARTDECO et issues de Baum et al. (2014). Les propriétés optiques

sont disponibles pour plusieurs Def f et plusieurs longueurs d’onde.
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Par interpolation, nous obtenons donc les propriétés optiques pour Def f

moyen calculé dans notre étude et les trois bandes spectrales WV que nous

utilisons. Une limitation de cette base de données tient au fait que les propriétés

optiques des cristaux de glace dans Baum et al. (2014) sont représentatives des

cristaux qui constituent les cirrus et non des nuages de convection profonde, la

taille des cristaux de glace tend donc à être sous-estimer. Des études de sensibilité

à ce paramètre (Def f ) pourront être testée ultérieurement. Si nécessaire et si elle

existe, une base de données caractérisant les cristaux de glace pour des nuages

convectifs pourra être utilisée.

4.5 Modèles de nuage et hypothèses pour l’inversion

en condition réaliste

Dans cette section, nous procédons à un rappel des hypothèses clés qui guide-

ront notre algorithme d’inversion. Ensuite, nous introduirons les deux modèles

de nuages spécifiquement élaborés pour notre algorithme. Tout d’abord, pour

que la méthodologie soit bien claire, voici un bref récapitulatif des hypothèses

présentées précédemment.

1. Hypothèse plan-parallèle homogène

2. Diffusion Rayleigh moléculaire non prise en compte car négligeable dans

le SWIR

3. Humidité relative de 100% dans le nuage (Figure 2.2, page 43)

4. CBH fixé à 0 km (Figures 4.5 et 4.9, pages 124 et 130 respectivement)

5. COT et IWV AC a priori considérés comme « first guess » dans le processus

d’inversion

6. Écart-type des valeurs a priori élevées pour favoriser l’information issue

des mesures dans le processus d’inversion

7. Ref f des gouttelettes d’eau fixé à 10 µm (King et al. 2004)



4.5. Modèles de nuage et hypothèses pour l’inversion en condition réaliste 139

8. Def f des cristaux de glace fixé à 90 µm (Figure 4.10, page 132)

9. Profil moyen ECMWF-(écart-type) choisi comme profil atmosphérique

« first guess »

Au cours de ce chapitre, j’ai présenté divers types de profils, notamment des

profils d’humidité absolue, des profils de coefficient d’extinction et des profils de

COT. Cependant, à l’exception du CTH que nous pourrons estimer en utilisant

les imageurs CLOUD de la mission C³IEL (Dandini et al. 2022), nous ne serons

pas en mesure de définir de manière précise une stratification du nuage.

Pour pallier cette limitation, nous devons supposer un modèle de nuage. La

Figure 4.16 (page 141) illustre de manière schématique les deux modèles de

nuages (liquide et mixte) que nous utilisons.

Dans le cas de nuages composés à la fois d’une phase liquide et d’une phase

glace, le CTH que nous pourrons estimer à l’aide des imageurs CLOUD corres-

pondra au sommet de la phase glace du nuage. Cependant, nous ne pourrons

pas estimer le sommet de la phase liquide, ce qui rendra difficile la définition de

la zone de mélange dans le nuage observé.

Afin de simplifier le modèle de nuage mixte, nous avons opté pour un nuage

composé de deux parties : une partie liquide et une partie glace. La phase liquide

est définie du CBH (0 km) jusqu’à une altitude de 5 km, tandis que la phase glace

s’étendra de cette valeur de 5 km jusqu’au CTH. Au vu du type de nuages étudiés

(nuages convectifs très opaques), la zone de mélange, défini dans le modèle de

nuage, aura peu d’impact sur les valeurs restituées.

La valeur de 5 km a été déterminée en utilisant les profils de température et en

considérant que les cristaux de glace commencent à se former lorsque l’isotherme

0 °C est atteint. Pour chaque profil, nous avons identifié l’altitude correspondant

à l’isotherme 0 °C. La valeur de 5 km correspond à la valeur moyenne de la

distribution obtenue pour les 142 profils mixtes, voir la Figure 4.15 (page 140).
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Figure 4.15 – Distribution de l’altitude de l’isotherme 0 °C des profils de la base
ECMWF avec nuages mixtes.

Pour l’épaisseur optique des deux phases dans notre modèle de nuage mixte

(phase liquide et phase glace), la seule information dont nous disposons est

la connaissance a priori sur le COT total. Dans notre algorithme d’inversion,

il faut donc partager cette valeur entre les deux phases. Pour cela nous avons

élaboré deux équations qui, en calculant le rapport entre l’extension verticale

de chaque phase sur l’extension verticale totale du nuage, multiplié par le COT

total, permettent de réaliser ce partage. Les équations sont les suivantes :

COTglace = COTtotal
(CTHglace −CBHglace)

CGT
(4.6)

et,

COTliquide = COTtotal
(CTHliquide −CBHliquide)

CGT
(4.7)
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Le CTHglace sera obtenu à partir de l’imageur CLOUD, CBHglace = CTHliquide =

5 km, CBHliquide = 0 km et CGT (Cloud Geometrical Thickness) représente l’ex-

tension totale du nuage.

Figure 4.16 – Schéma des deux modèles de nuages définis pour l’estimation
optimale, nuage liquide (A) et nuage mixte (B). Le COT « Total » et l’IWV AC
sont les deux paramètres que nous cherchons à restituer.
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5.11 Ajout d’un bruit instrumental lors de la restitution 181

« Ici le possible est déjà fait, l’impossible est en cours, pour les miracles prévoir un
délai. » (Anonyme)

Dans le chapitre 3 (page 86), nous avons évalué notre algorithme d’inver-

sion dans des conditions idéalisées de ciels nuageux au-dessus de l’océan. Ces

résultats ont montré la faisabilité de restituer le contenu intégré en vapeur d’eau

au-dessus des nuages avec une erreur absolue sur la restitution inférieure à

1 kg m−2 en présence de nuages optiquement épais et avec une erreur inférieure

à 4 kg m−2 pour des nuages plus fins optiquement (COT = 10), ce qui est en

accord avec les conclusions obtenues quelques années auparavant par Albert

et al. (2001). Ces résultats ont été obtenus à partir de profils moyens en ciel clair

pour lesquels une quantité de vapeur d’eau équivalente à une humidité relative

de 100% a été fixée dans la partie nuageuse et un profil d’extinction homogène

dans le nuage qui correspond au modèle de nuage utilisé pour l’inversion.

Dans ce chapitre, nous allons présenter les résultats de notre algorithme

d’inversion, obtenus en utilisant les profils réalistes issus de la base de données

ECMWF-IFS, présentés dans le chapitre 4 (page 117).

On présentera dans un premier temps les résultats de l’inversion de l’IWV

AC, en présence d’un nuage constitué d’eau liquide et en visée nadir. On utilisera

ici, les 196 profils de l’ensemble de données « liquide » présenté dans le chapitre

précédent. On présentera ensuite les résultats suivant différents angles d’obser-

vations et l’apport de la bande spectrale à 1,37 µm. On terminera ce chapitre en

montrant les résultats de l’inversion en considérant des nuages dont l’altitude

du sommet est plus élevée et qui sont constitué d’une phase liquide et d’une

phase glace. Dans ce cas, on utilisera les 142 profils de l’ensemble « liquide +

glace » présenté précédemment.
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5.1 Les paramètres d’entrées de l’algorithme et le

schéma d’inversion

Sur la Figure 5.1 (page 147) sont rappelés les valeurs des paramètres fixes du

modèle direct, le vecteur mesure y et le vecteur d’état a priori xa ainsi que leurs

incertitudes.

Figure 5.1 – Représentation schématique des paramètres d’entrées (mesures, a
priori et paramètres fixes) et sorties (vecteur d’état) de l’algorithme d’inversion.
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Les définitions des valeurs a priori sont exposées dans le chapitre 4 (page 117),

et le choix d’attribuer une incertitude significative à nos connaissances a priori
est justifiée dans le chapitre 3 (page 86).

La Méthode d’Estimation Optimale (MEO) utilise l’inverse de la matrice

de variance-covariance associée aux connaissances a priori du vecteur d’état,

une incertitude très élevée contribuera donc à minimiser l’influence de ces

informations sur l’inversion et à inverser le vecteur d’état seulement à partir des

informations du vecteur mesure.

Concernant les paramètres fixes, la valeur de l’altitude du sommet du nuage

(CTH) sera obtenue à partir de l’imageur CLOUD de la mission C³IEL et l’in-

certitude associée provient des travaux de Dandini et al. (2022). La valeur de

l’albédo de surface est obtenue à partir des profils sélectionnés dans la base de

données ECMWF-IFS, fixé à 0,060, et son incertitude de 0,006, qui correspond à

une incertitude relative de 10%, a été définie de manière arbitraire. Pour le Ref f

des gouttelettes d’eau dans le nuage, la valeur de 10 µm est une valeur moyenne

(rayon effectif moyen des gouttelettes d’eau non précipitantes, e.g., King et al.

2004). L’incertitude de 5 µm sur le Ref f , qui équivaut à une incertitude relative

de 50%, a également été définie arbitrairement. Concernant le Def f des cristaux

de glace, la détermination de sa valeur et de son incertitude de 10 µm est exposée

dans le chapitre 4 (page 117).

Enfin, en ce qui concerne l’incertitude de 5% liée au vecteur mesure y, il

s’agit de l’incertitude spécifiée par les porteurs du projet C³IEL dans le Mission

Requirements Document (MRD), pour les imageurs SWIR vapeur d’eau.

Dans le chapitre 3 (page 86), nous avons indiqué que l’inversion est effectuée

en deux temps. Dans un premier temps, l’épaisseur optique du nuage (COT)

est restituée, en utilisant la luminance obtenue à partir de la bande spectrale à

1,04 µm. À cette étape, l’algorithme d’inversion estime une valeur d’épaisseur

optique et une incertitude sur le COT estimé, i.e., une erreur dite « a posteriori »

correspondant à la racine carrée de la matrice de variance-covariance du vecteur

d’état (Eq (3.17) du chapitre 3, page 86) qui est réutilisée pour la deuxième étape

de l’inversion.
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Cette deuxième étape permet la restitution du contenu intégré en vapeur

d’eau au-dessus du nuage (IWV AC) et un ajustement de l’épaisseur optique

précédemment déterminée. Le vecteur mesure y est constitué des luminances ob-

tenues à partir des bandes spectrales vapeur d’eau absorbantes (1,13 et 1,37 µm)

et de la luminance à 1,04 µm, non absorbante.

Dans le vecteur d’état a priori (xa), en plus de la connaissance a priori que

l’on apporte sur l’IWV AC, on injecte le COT et son incertitude estimée à l’étape

précédente. Ce qui veut dire que dans le processus d’inversion de l’IWV AC,

l’incertitude sur le COT ne sera plus de 10000% mais sera égale à l’erreur a
posteriori estimée. Par conséquent, on détermine l’IWV AC tout en laissant un

certain degré de liberté au COT.

Dans les deux prochaines sections, nous allons présenter les résultats obtenus

pour l’inversion de l’épaisseur optique du nuage et du contenu intégré en vapeur

d’eau au-dessus du nuage pour les 196 profils nuageux composés uniquement

de gouttelettes d’eau.

Les résultats qui vont suivre ont été obtenus pour un seul angle de visée du

satellite, lorsque que le satellite vise au nadir. On montrera à la section 5.6 les

résultats pour différents angles de visées.
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5.2 Restitution du COT sur des nuages d’eau liquide

Dans cette section, nous allons présenter les résultats obtenus pour la resti-

tution de l’épaisseur optique du nuage, sur les 196 profils nuageux liquide. La

Figure 5.2 (page 150) montre la relation entre l’épaisseur optique restituée et la

valeur « vraie ». L’incertitude est aussi reportée sous forme de barre d’erreurs.

Figure 5.2 – Relation entre le COT restitué et le COT « vraie » pour les profils
constitués d’un nuage liquide provenant de la base ECMWF. La ligne noire
représente la droite de régression linéaire entre ces deux variables et la droite
rouge représente la droite y = x. Les barres d’erreurs représentent l’erreur a
posteriori estimée par l’algorithme d’inversion pour un intervalle de confiance
de 66% (1σ ). En bleu, sont représentés les cas où il y a convergence lors de
la restitution de l’IWV AC (85% des cas) et en vert les cas où il n’y a pas de
convergence pour l’IWV AC (15% des cas).

On observe une excellente corrélation positive entre la valeur restituée et la

valeur « vraie », avec un coefficient de détermination de 1.
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Les points se positionnent très bien sur la droite de régression linéaire (droite

noire), elle-même confondue à la droite y = x (droite rouge), laquelle est sys-

tématiquement contenue dans les barres d’erreurs, ce qui justifie d’une bonne

estimation de la valeur et de l’erreur a posteriori dans le processus d’inversion

de l’épaisseur optique. On constate que les barres d’erreur augmentent lorsque

le COT augmente. Cette augmentation est liée d’une part à la valeur de l’épais-

seur optique qui augmente mais aussi à la baisse de sensibilité de la luminance

obtenue à partir de la bande spectrale à 1,04 µm, qui diminue lorsque le COT

augmente, visible sur la Figure 3.4 (page 105).

La Figure 5.3 (page 151) montre la distribution de l’erreur absolue du COT

restitué (différence entre la vérité terrain et la valeur restituée), ainsi que l’erreur

absolue en fonction du COT « vrai ».

Figure 5.3 – Erreur absolue sur la restitution du COT pour les profils constitués
d’un nuage liquide provenant de la base ECMWF. À gauche, la distribution de
l’erreur absolue et à droite l’erreur absolue en fonction du COT « vrai ». Sur
les figures et pour les calculs de moyenne, écart-type et RMSE, les profils pour
lesquels il y a non-convergence pour l’inversion de l’IWV AC ont été retirés, ce
qui représente 30 profils sur les 196, soit 15%.
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Pour les nuages constitués uniquement de gouttelettes d’eau avec des valeurs

de COT inférieur à 30, l’erreur absolue sur la restitution est très faible, majori-

tairement inférieur à 0,1 : 160 profils sur les 166 profils qui convergent pour

l’IWV AC, soit 96%, avec un biais sur la restitution de 0,02. L’écart-type et le

RMSE sont également très faible : 0,06 pour les deux. Un biais très faible et une

dispersion des erreurs absolues autour de ce biais très faible également.

Sur la figure de droite on observe une augmentation de l’erreur absolue

lorsque le COT augmente avec les points qui s’éloignent de la valeur moyenne

pour les COT les plus grands.

Pour ce qui est de l’erreur relative commise sur la restitution, comme pour

l’erreur absolue, elle est très faible : < 4%, avec un biais très faible également

(0,16%) et un écart-type de 0,38%.

En conclusion de cette section, on peut dire que pour des nuages constitués

uniquement de gouttelettes d’eau et pour des valeurs de COT ≤ 30, la restitution

de l’épaisseur optique du nuage (avec notre algorithme d’inversion) est très

bonne et avec un biais de 0,02 en absolu et de 0,54% en relatif.

5.3 Restitution de l’IWV AC pour des nuages d’eau

liquide

Dans la section précédente nous avons montré les résultats de l’inversion

de l’épaisseur optique du nuage et nous avons vu que le COT (pour des nuages

d’eau liquide et des valeurs ≤ 30) était très bien estimé.

Dans cette section, nous allons montrer les résultats de la restitution du

contenu intégré en vapeur d’eau pour les mêmes profils nuageux que ceux

utilisés dans la section précédente.

La Figure 5.4 (page 153) présente les résultats de l’inversion du contenu

intégré en vapeur d’eau au-dessus des nuages pour les profils avec un nuage

d’eau liquide. Elle décrit la relation entre l’IWV AC « vrai » et l’IWV AC restitué.
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Figure 5.4 – Relation entre l’IWV AC restitué et l’IWV AC « vrai ». Le code
couleur définit le COT, la droite noire représente la droite de régression linéaire
entre ces deux variables et la droite rouge représente la droite y = x. Les barres
noires représentent l’erreur a posteriori estimée par l’algorithme d’inversion pour
un intervalle de confiance de 99%.

La corrélation entre la valeur restituée et la valeur cible n’est pas parfaite

mais elle est tout de même significative avec un coefficient de détermination de

0,73. On remarque que la droite de régression linéaire entre les valeurs restituées

et les valeurs cible diffère de la droite y = x avec un coefficient directeur inférieur

à 1, ce qui indique que dans la majorité des cas (dans 85% des cas), l’IWV AC

restitué est sous-estimé. Nous verrons dans la section 5.5, les raisons expliquant

cette sous-estimation. On note aussi que la droite y = x (qui décrit ce que l’on

aurait en cas d’une restitution parfaite de l’IWV AC) n’est pas toujours incluse

par les barres d’erreur (3σ soit un intervalle de confiance de 99%).



154 CHAPITRE 5. Restitutions à partir de profils réalistes

Dans 25% de cas où il y a convergence, la valeur « vraie » est incluse dans

l’intervalle « IWV AC restitué ±3σ » (σ : erreur a posteriori, estimée par l’algo-

rithme).

Ce faible pourcentage est dû à une mauvaise représentation des erreurs

sur les différents paramètres d’entrées et sur le modèle de nuage utilisé pour

l’inversion. En effet, la pénétration du rayonnement dans le nuage influence

indubitablement la restitution de l’IWV AC car selon les profils d’extinction

et de vapeur d’eau dans le nuage, une quantité plus ou moins importante de

vapeur d’eau sera rencontrée par le rayonnement dans le nuage. En effet, le

profil d’extinction dans le nuage est supposé homogène dans le modèle défini

pour l’inversion car dans la réalité on ne connaît pas le profil d’extinction (voir

Figure 5.12, page 170 section 5.5).

Une discussion sur les erreurs et incertitudes obtenues pour la restitution du

contenu en vapeur d’eau est menée dans la section 5.4, des pistes d’amélioration

sont aussi présentées.

La Figure 5.5 (page 155) montre la distribution de l’erreur absolue, calculée

en faisant la différence entre la valeur « vraie » (calculée à partir des profils

ECMWF) et la valeur restituée, ainsi que l’erreur absolue en fonction de l’IWV

AC « vrai » pour différentes épaisseurs optiques représentés par le code couleur.
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Figure 5.5 – Erreur absolue sur la restitution de l’IWV AC pour les profils consti-
tués d’un nuage liquide provenant de la base ECMWF. À gauche, la distribution
de l’erreur absolue (valeur « vraie » - valeur restituée) et à droite l’erreur absolue
en fonction de l’IWV AC « vrai ». Le code couleur représente la valeur de COT.
Sur les figures et pour les calculs de moyenne, écart-type et RMSE, les points de
non-convergence ont été retirés. Il y a au total, 15% des profils pour lesquels la
convergence ne se fait pas (30 profils sur 196). Ces cas de non-convergence sont
discutés dans la section 5.4.

À partir de la distribution des erreurs absolues, on calcule une moyenne, donc

un biais de 2,18 kg m−2, un écart-type de 3,05 kg m−2 et un RMSE de 3,75 kg m−2.

Nous calculons que 15% des profils admettent une erreur absolue comprise entre

-1 et +1 kg m−2, 36% avec une erreur absolue comprise entre -2 et +2 kg m−2 et

55% des profils admettent une erreur absolue entre -3 et +3 kg m−2.

Pour des IWV AC pouvant atteindre des valeurs avoisinants 30 kg m−2, 86%

admettent une erreur absolue comprise entre -5 et +5 kg m−2. Seulement 2 profils

sur 166 (1,2%) admettent une erreur absolue supérieure à ± 10 kg m−2.
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La Figure 5.6 (page 156) représente l’erreur absolue commise sur la restitu-

tion de l’IWV AC en fonction de l’épaisseur optique du nuage.

Figure 5.6 – Erreur absolue sur la restitution de l’IWV AC pour les profils
constitués d’un nuage liquide provenant de la base ECMWF en fonction du COT.
Sur la figure les points de non-convergence ont été retirés.

Contrairement aux résultats obtenus dans les cas idéalisés (Figure 3.9, page 111),

il n’y a pas de relation entre l’erreur absolue obtenue sur le contenu en vapeur

d’eau restitué et l’épaisseur optique du nuage.

Pour compléter nos résultats, la Figure 5.7 (page 157) montre la distribution

de l’erreur relative commise sur la restitution de l’IWV AC. Elle suit la même

disposition que la figure sur l’erreur absolue.
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Figure 5.7 – Erreur relative sur la restitution de l’IWV AC pour les profils consti-
tués d’un nuage liquide provenant de la base ECMWF. À gauche, la distribution
de l’erreur relative et à droite l’erreur relative en fonction de l’IWV AC « vrai ».
Le code couleur représente la valeur de COT. Sur les figures et pour les calculs
de moyenne, écart-type et RMSE, les points de non-convergence ont été retirés. Il
y a au total, 15% des profils pour lesquels la convergence ne se fait pas (33 profils
sur 196). Pour une question de clarté, on a contraint l’affichage pour des valeurs
comprises entre ±100% (9 profils sur les 166 profils qui convergent admettent
une erreur relative supérieure à ±100%). Ils sont pris en compte dans le calcul
de moyenne et écart-type.

Les incertitudes absolues et relatives obtenues ici semblent de prime abord

conséquentes.

À titre de comparaison, Vesperini et al. (1999) ont observé, en comparant le

contenu en vapeur d’eau restitué par POLDER au-dessus de surface terrestre

avec le contenu intégré obtenu par radiosondage, une surestimation moyenne

d’environ 5 kg m−2 pour des contenus en vapeur d’eau élevés (allant jusqu’à

60 kg m−2), ainsi qu’une sous-estimation moyenne de l’ordre de 3 kg m−2 pour

des contenus en vapeur d’eau inférieurs à 10 kg m−2.
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Quant à Gao et al. (2003) et Kaufman et al. (1992), ils ont montré la capacité

de MODIS à restituer un contenu total en eau précipitante avec une incerti-

tude qui varie de 5 à 13%. Ces différents travaux ont été réalisés en ciel clair

(sur des profils moyen standard) au-dessus de surface réfléchissante donc sans

pénétration du rayonnement dans le milieu.

Dans notre étude sur les profils réalistes constitués de nuages d’eau liquide

nous avons obtenu un biais positif de 2,18 kg m−2 soit une sous-estimation

moyenne de 2,18 kg m−2 sur des valeurs comprises entre 0,68 et 29,52 kg m−2.

Pour compléter cette étude de comparaison, Albert et al. (2001) montrent la

faisabilité de restituer l’IWV AC dans le SWIR et en ciel nuageux en utilisant la

Méthode d’Absorption Différentielle (MAD). Au-dessus de l’océan (albédo de

surface très proche de 0) ils obtiennent une valeur de RMSE proche 0 kg m−2

pour des grands COT (de l’ordre de 150) et d’environ 2 kg m−2, pour des valeurs

de COT comprises entre 0 et 15 (voir la Figure 2.8, page 62). Dans notre étude,

nous obtenons un RMSE de 3,75 kg m−2.

L’ESA a récemment publié un document qui expose dans différents contextes

les exigences en termes de précisions sur l’estimation des différentes variables

climatiques essentielles de la vapeur d’eau comme le contenu total de vapeur

d’eau (https://climate.esa.int/media/documents/Water_Vapour_cci_D1.1_URD

_v4.1.pdf). Le tableau 3−1 de ce document montre les exigences sur la restitution

du Total Column Water Vapor (TCWV) du WMO ou encore du Global Climate

Observing System (GCOS). Dans le cadre des modèles numériques globaux de

prévision du temps, le WMO recommande de développer des outils avec une

incertitude sur la restitution du TCWV de 2 kg m−2 pour une résolution spatiale

de 25 km.

En ce qui concerne la surveillance du climat et les applications (« Climate

Monitoring and Applications »), le WMO et le GCOS, recommandent de dé-

velopper des outils permettant d’obtenir le contenu en vapeur d’eau avec une

incertitude de 1 kg m−2 à 50 km de résolution spatiale (WMO) et 0,1 kg m−2 à

25 km de résolution spatiale (GCOS).

https://climate.esa.int/media/documents/Water_Vapour_cci_D1.1_URD_v4.1.pdf
https://climate.esa.int/media/documents/Water_Vapour_cci_D1.1_URD_v4.1.pdf
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Les résolutions spatiales dans le document cité ci-dessus sont de plusieurs

dizaines de kilomètres. Dans le cadre des restitutions ciel clair à partir des

instruments MODIS ou POLDER, les résolutions spatiales sont de l’ordre du

kilomètre (6 km pour POLDER et entre 0.25 et 1 km pour MODIS). Notre étude

qui se place dans le contexte de la mission C³IEL prévoit d’observer une scène

nuageuse avec une résolution spatiale beaucoup plus fine que toutes celles citées

ci-dessus : 125 m au nadir.

On peut conclure, au vu de l’avantage procuré par la fine résolution des

imageurs WV/C³IEL, que la restitution de l’IWV AC dans le SWIR, au-dessus de

l’océan et à partir de profils réalistes constitués de nuages d’eau liquide donne

des premiers résultats encourageants avec un biais obtenu dans le même ordre de

grandeur que des travaux précédents et en accord avec les recommandations du

WMO ou encore du GCOS. Ceci est d’autant plus vrai, que ce premier algorithme

a permis de mettre en évidence des pistes d’amélioration qui seront évoqués

dans les perspectives de cette thèse.
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5.4 Restitution sur des nuages mixtes

Nous avons montré dans les sections précédentes, les restitutions de l’IWV

AC et du COT, dans le proche infrarouge, en condition de ciels nuageux réaliste

pour des nuages bas constitués uniquement de gouttelettes d’eau et au-dessus

de l’océan.

Nous allons dans cette section, considérer les nuages avec un développement

vertical important et une altitude de sommet élevée, comprise majoritairement

en 10 et 17 km. Les 142 profils nuageux, composés de gouttelettes d’eau et de

cristaux de glace, présentés dans la section 4.3 seront utilisés. Comme noté dans

le chapitre 4 (page 117), les nuages ayant un sommet élevé donnent des valeurs

de contenu en vapeur d’eau au-dessus des nuages très faibles (globalement infé-

rieures à 0,05 kg m−2) et des valeurs d’épaisseur optique nuageuse très élevées,

bien supérieures à 100.

Le modèle de nuage utilisé ici est différent de celui utilisé en présence de

nuages d’eau liquide. Nous devons prendre en compte deux types de particules

dans le nuage : des gouttelettes d’eau et des cristaux de glace. Comme précédem-

ment nous cherchons à restituer le COT total qui dans le cas des nuages mixtes

est la somme du COT de la phase liquide du nuage et du COT de la phase glace

du nuage. Étant dans l’incapacité de définir une stratification du nuage, nous

avons mis en place un modèle de nuage détaillé sur la Figure 4.16 (page 141).

Dans l’algorithme d’inversion, la connaissance a priori de l’épaisseur optique

totale du nuage et les valeurs modifiées à chaque itération doivent être réparties

entre la phase liquide et la phase glace du nuage (voir les Eqs. (4.6) et (4.7) dans

le chapitre 4, page 117).
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Comme pour l’étude sur les cas de nuages d’eau liquide, les cas de non-

convergence ont été retirés des calculs de moyenne, écart-type et RMSE, ainsi

que des figures. On constate que le pourcentage de cas qui ne convergent pas

est bien plus important ici que pour l’étude sur les profils avec des nuages d’eau

liquide (79% pour les profils avec des nuages mixtes contre 15% pour les profils

avec des nuages d’eau liquide).

La Figure 5.8 (page 161) montre les résultats de l’inversion du COT pour les

profils avec un nuage mixte. Elle représente la valeur restituée en fonction de la

valeur cible.

Figure 5.8 – COT restitué en fonction du COT « vrai ». La droite noire représente
la droite de régression linéaire et la droite rouge représente la droite y = x. Sur
la figure les points de non-convergence ont été retirés. Nous avons calculé qu’il
y a au total 79% des profils pour lesquels la convergence ne se fait pas.

On constate que la restitution de l’épaisseur optique du nuage n’est pas

bonne, avec un coefficient de détermination entre les valeurs vraies et les valeurs

restituées proche de 0.
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La droite de régression linéaire (droite noire) n’a donc pas de signification et

ne se confond pas du tout avec la droite y = x (droite rouge), comme elle l’est

pour les cas de nuages d’eau liquide (voir la Figure 5.2, page 150).

Les valeurs de COT que nous cherchons à restituer ici sont globalement

supérieures à 100. Si on se réfère à la Figure 3.4 (page 105) qui illustre la

variation des luminances de la bande spectrale à 1,04 µm en fonction du COT,

plus le COT est élevé et plus les variations des luminances sont faibles (au-

delà d’un COT de 100 la courbe tend vers une asymptote horizontale). Dans le

processus d’inversion du COT cela se traduit par une diminution de la sensibilité,

qui devient quasi nulle, et par conséquent une augmentation de l’erreur commise

sur la restitution. Pour une question de lisibilité sur la figure, les barres d’erreur

n’ont pas été représentées ici car l’erreur a posteriori estimée par l’algorithme est

très grande (même pour un intervalle de confiance de 66%).

De surcroît, dans l’inversion en conditions idéalisées avec un nuage constitué

de gouttelettes d’eau (section 3.3.3 du chapitre 3, page 86), les résultats de

la Figure 3.7 (page 108) montre aussi une brusque augmentation de l’erreur

absolue sur le COT restitué lorsque le COT prend des valeurs supérieures à 100.

En résumé, pour des valeurs de COT supérieures à 100, les variations des

luminances dans cette bande spectrale sont nulles. C’est la raison pour laquelle

il n’est pas possible de restituer des COT supérieurs à 100 pour des nuages 1D.

Théoriquement, la luminance d’une valeur de COT très grande (> 100) étant

constante, la valeur inversée de COT n’a pas d’impact sur la restitution de

contenu intégrée en vapeur d’eau au-dessus du nuage. Cette restitution pourrait

même mieux fonctionner, car dans ce cas de figure le nuage se rapproche d’un

réflecteur parfait avec une pénétration dans le nuage très faible.

La Figure 5.9 (page 163) montre les résultats de l’inversion de l’IWV AC pour

les profils avec un nuage mixte. Elle représente la valeur restituée en fonction de

la valeur cible.
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Figure 5.9 – IWV AC restitué en fonction de l’IWV AC « vrai ». La droite
noire représente la droite de régression linéaire et la droite rouge représente la
droite y = x. Sur la figure les points de non-convergence ont été retirés, ce qui
représente 79% des profils.

Comme pour l’épaisseur optique du nuage les barres d’erreurs n’ont pas été

représentées ici, pour une question de clarté sur la figure. En effet, compara-

tivement aux valeurs restituées, l’erreur a posteriori estimée par l’algorithme

est relativement élevée, elle oscille entre 0,05 kg m−2 et 0,18 kg m−2 (pour un

intervalle de confiance de 66%). Dans ce cas-là, la corrélation entre les valeurs

restituées et les valeurs cible est aussi très faible (coefficient de détermination de

0.12). Ce résultat tend à montrer que la restitution du contenu en vapeur d’eau

ne fonctionne pas dans ces cas-là où les valeurs de contenu intégrée en vapeur

d’eau au dessus du nuage sont très faibles.
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Pour conclure, la restitution du COT et de l’IWV AC dans le cas des nuages

mixtes, avec de grandes valeurs d’épaisseur optique (> 100) ainsi que de petites

valeurs de contenu en vapeur d’eau au-dessus du nuage ne semble pas possible,

du moins avec l’algorithme tel qu’il est actuellement.

Comme discuté en commentaires de la Figure 4.9 (page 130), la base de

données utilisées dans cette étude manque de valeurs intermédiaires de sommets

de nuages (entre 6 et 10 km) et donc de contenu en vapeur d’eau intermédiaire, il

n’est donc pas possible de conclure quant à la restitution dans des cas de nuages

mixtes et d’estimer une valeur limite en dessous de laquelle la restitution du

contenu en vapeur d’eau n’est plus possible.

La différence entre le modèle de nuage utilisé ici et le modèle réaliste peut

aussi être une source d’erreurs. La complexification et/ou l’amélioration des

modèles de nuage utilisées dans l’algorithme d’inversion sera donc un point à

développer en perspectives.

Dans les sections suivantes, nous allons apporter des explications sur les

erreurs et les cas de non-convergence mises en évidence dans les restitutions en

présence de nuages bas et moyens (uniquement liquide).
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5.5 Recherche des causes de non-convergence de l’in-

version de l’IWV AC

Dans cette section nous allons apporter des explications pour les cas de

non-convergence.

Quels paramètres permettent d’expliquer les cas de non-convergence?

L’erreur sur l’épaisseur optique du nuage restituée est très faible (voir la

section 5.2) y compris pour les 30 profils où il n’y a pas de convergence pour la

restitution de l’IWV AC (les points verts sur Figure 5.2, page 150).

Si on se réfère à la Figure 5.2 (page 150), pour les cas de non-convergence

lors de l’inversion de l’IWV AC (points verts), on remarque que la restitution est

aussi bonne que pour les cas où il y a convergence pour la restitution de l’IWV

AC (points bleus), ce qui signifie que le COT restitué ne permet pas d’expliquer

les cas de non-convergence.

La Figure 5.10 (page 166) montre la distribution des valeurs de CTH, IWV

AC « vrai » et COT « vrai » des 85% de profils qui convergent et des 15% de

profils pour lesquels la convergence ne se fait pas.
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Figure 5.10 – CTH, IWV AC et COT : comparaison entre les cas de convergence
(a) et de non-convergence (b). Distribution du CTH à gauche, IWV AC au milieu
et COT à droite.
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Dans cette étude, nous sommes en présence de nuages bas (CTH majoritaire-

ment < 2,5 km), liquides avec un COT ≤ 30. Sur cette figure, les distributions de

CTH et le COT ne permettent pas d’expliquer la non-convergence de certains

profils car la moyenne et l’écart-type des distributions du CTH (en vert) et du

COT (en rouge), entre la Figure 5.10 (a) (cas de convergence) et la Figure 5.10

(b) (cas de non-convergence), sont assez proches, CTH : 1,68 km ± 0,92 km (a) et

1,87 km ± 0,48 km (b) ; COT : 8,61± 5,87 (a) et 9,25± 5,86 (b).

En revanche, on remarque que les profils les plus secs, avec des faibles

contenus en vapeur d’eau (globalement < 2-3 kg m−2), sont plus enclins à induire

une non-convergence lors de la restitution.

Pourquoi les cas de non-convergence sont liés à la valeur de l’IWV AC?

Comme mentionné dans les sections précédentes, l’algorithme ne parvient

pas toujours à converger vers une solution. Ces cas se produisent lorsque, suite

à la première itération, l’algorithme calcule une valeur de contenu en vapeur

d’eau négative, ce qui est physiquement impossible. Cela s’explique par la non-

linéarité de la relation entre les luminances et le contenu intégré en vapeur d’eau

alors que l’algorithme d’inversion est fondé sur des variations linéaires.

La Figure 5.11 (page 168) montre sur un exemple la relation non linéaire

entre les luminances et l’IWV AC pour expliquer la non-convergence dans

certains cas.
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Figure 5.11 – Exemple pour illustrer les cas de non-convergence. Luminances
simulées pour la bande à 1,13 µm et pour un profil AFGL tropical. Les différents
points sur la courbe représentent différents IWV AC. (1) la valeur de départ est
éloignée de la valeur cible (cercle noir) et située dans la zone où la variation de
la luminance en fonction de l’IWV AC est faible (partie de la courbe qui tend
vers une asymptote). (2) la valeur de départ est plus proche de la valeur cible et
sur la partie de la courbe où la variation de la luminance en fonction de l’IWV

AC est plus importante. Les droites rouge et verte représentent les pentes pour
les exemples (1) et (2) respectivement, autrement dit elles illustrent la variation
linéaire sur laquelle est fondée l’algorithme d’inversion.

L’exemple (1) se situe sur la partie de la courbe où la variation des luminances

en fonction de l’IWV AC est faible et la pente relativement petite. L’algorithme

étant fondé sur la différence entre vecteur mesure et vecteur simulée ainsi que le

Jacobien des luminances en fonction du paramètre (Eq (3.15) et (3.16)) suivant

l’hypothèse d’une relation linéaire. Le contenu en vapeur d’eau ajustée pour

l’itération suivante, dans le prolongement de la droite rouge, peut donc être

négatif.



5.6. Causes d’erreur sur l’inversion de l’IWV AC 169

Dans l’exemple (2), le Jacobien calculé est plus proche de la variation des

luminances en fonction de l’IWV AC, la valeur ajustée à l’itération suivante se

rapproche donc de la valeur cible.

Pour éviter ce problème de valeurs négatives au cours du processus d’inver-

sion, nous avons choisi un profil relativement sec comme valeur a priori. En effet,

en prenant le profil ECMWF-(écart-type) on a 15% des profils constitués d’un

nuage d’eau liquide pour lesquels la convergence n’est pas possible, contre 28%

si on part du profil ECMWF moyen et donc plus humide.

De plus, pour tenter de résoudre ou du moins limiter ce problème de diver-

gence vers des valeurs négatives du contenu en vapeur d’eau, nous avons ajouté

une condition dans l’algorithme d’inversion : si la valeur estimée, à l’itération

i, est inférieure à une valeur dite « limite » arbitrairement fixée à une valeur

très proche de 0 (définie à 10−4 kg m−2 dans notre algorithme d’inversion), à

l’itération i + 1, le paramètre à restituer sera forcé de prendre cette valeur limite

et l’algorithme, de repartir depuis cette valeur de 10−4 kg m−2. Si à l’itération

i + 1 l’algorithme conduit de nouveau à une valeur négative, cela signifie que le

profil proche de 0 conduit à des valeurs de luminances simulées inférieures aux

mesures. Dans ce cas, on considère qu’il y a non-convergence de l’algorithme.

Afin de ne pas biaiser l’interprétation des résultats, ces profils ont été retirés des

calculs et figures présentés dans ce chapitre.

5.6 Recherche des causes d’erreur sur l’inversion de

l’IWV AC

Sur(sous)-estimation du contenu en vapeur d’eau restitué

On peut noter sur la Figure 5.4 (page 153) que l’erreur absolue est parfois

négative (surestimation de l’IWV AC) et dans la majorité des cas majoritairement

(85% des cas) positive (sous-estimation de l’IWV AC). Pour comprendre les cas

de surestimation et sous-estimation, la Figure 5.12 (page 170) montre deux

exemples de profils lorsque l’on sous-estime l’IWV AC et deux exemples lorsque

l’on surestime l’IWV AC.
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Figure 5.12 – Exemples de profils de vapeur d’eau ajustés lors du processus
d’inversion de l’IWV AC comparés aux profils « vrais ». Les figures (a) et (b)
montrent des exemples de profils pour des cas de sous-estimation de l’IWV AC
et les figures (c) et (d) montrent des exemples pour des cas de surestimation
de l’IWV AC. La ligne noire en tiret caractérise l’altitude du sommet du nuage.
La courbe verte représente le profil « vrai » de vapeur d’eau, la courbe bleue
le profil « first guess » et la courbe violette représente le profil ajusté à la
dernière itération. La courbe rouge en trait plein représente le profil de coefficient
d’extinction « vrai » du nuage et la ligne rouge en tiret représente le profil
de coefficient d’extinction du modèle de nuage utilisé pour l’inversion (nuage
homogène). Pour rappel, l’algorithme développé, ne restitue pas le profil de WV
mais seulement un contenu intégré en vapeur d’eau. Les variations locales du
profil au-dessus du nuage n’ont donc pas d’incidence sur la valeur de contenu
intégré restitué
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Dans les deux cas, l’écart entre l’IWV AC restitué et l’IWV AC « vrai » est lié

aux modèles supposés dans notre algorithme d’inversion, pour le nuage et pour

la quantité de vapeur d’eau dans le nuage. La différence entre les profils supposés

et les profils réalistes conduisent à sous ou surestimer la vapeur d’eau selon

la pénétration verticale du rayonnement dans le nuage (et donc le coefficient

d’extinction) et la quantité de vapeur d’eau présente dans la partie supérieure

du nuage. Sur les Figures 5.12 (a) et (b), on sous-estime le contenu en vapeur

d’eau au-dessus du nuage et sur les Figures 5.12 (c) et (d) on le surestime.

Sur la Figure 5.12 (c), on note que, dans les couches supérieures du nuage, la

quantité de vapeur d’eau « cible » et de vapeur d’eau supposé dans le modèle sont

très proches. On remarque, par ailleurs, que le coefficient d’extinction du modèle

de nuage utilisé (noté Cext,modele) est plus grand que le coefficient d’extinction

« vrai » du nuage (noté Cext,vrai). Ainsi, le rayonnement pénètre moins dans le

nuage que dans le cas réaliste. Le rayonnement est donc moins absorbé. Pour

qu’il puisse y avoir un équilibre entre la mesure et la luminance simulée au

sommet de l’atmosphère (voir Eq (3.1) du chapitre 3, page 86), le rayonnement

étant moins absorbée dans le nuage, il doit l’être plus au-dessus du nuage, le

contenu en vapeur d’eau au-dessus du nuage restitué est donc supérieur à celui

du cas réaliste.

Sur la Figure 5.12 (d), à l’inverse, Cext,modele est plus faible que Cext,vrai . Dans

ce cas de figure, le rayonnement pénètre donc plus dans le modèle de nuage que

dans le cas réaliste. Cependant, comme la quantité de vapeur d’eau au sommet

du nuage dans le modèle (courbe violette) est inférieure à la quantité de vapeur

d’eau du profil « cible » (courbe verte), le rayonnement est moins absorbé dans

le nuage que dans le cas réaliste. La différence de pénétration dans le nuage et la

différence de contenu en vapeur d’eau dans la partie supérieure dans le nuage,

conduit dans ce cas-là, à un rayonnement légèrement moins absorbé dans le

nuage, il doit donc l’être légèrement plus au-dessus, ce qui conduit donc à une

surestimation de l’IWV AC.
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Pour le cas de la Figure 5.12 (a), comme dans le cas de la Figure 5.12 (c),

Cext,modele est plus grand que Cext,vrai , ce qui veut dire que la pénétration verticale

dans le nuage est également plus faible dans le modèle que dans la réalité.

Cependant, contrairement à la Figure 5.12 (c), dans le modèle la quantité de

vapeur d’eau vue par le rayonnement dans le nuage est plus importante que

dans la réalité, donc même si la pénétration dans le nuage est plus faible, il sera

davantage absorbé. La luminance simulée doit donc augmenter pour minimiser

la différence entre la mesure et le modèle direct, ce qui implique de réduire la

quantité de vapeur d’eau au-dessus du nuage.

La Figure 5.12 (b) est un contre-exemple de la Figure 5.12 (d) dans le sens

où le Cext,modele est aussi inférieur au Cext,vrai donc la pénétration verticale dans

le nuage sera également plus importante dans le modèle de nuage que dans la

réalité, ce qui conduit à une sous-estimation de l’IWV AC. Dans ce cas, le profil

de vapeur d’eau utilisé dans le modèle est très proche du profil « cible », le

rayonnement qui pénètre plus sera donc plus absorbé dans le nuage et donc la

luminance simulée sera plus petite que la luminance mesurée. Toujours dans

l’optique de minimiser la différence entre la mesure et le modèle, la luminance

simulée doit ici augmenter. Par conséquent l’algorithme doit réduire la quantité

de vapeur d’eau au-dessus du nuage, ce qui conduit à sous-estimer l’IWV AC.

5.7 Test du schéma d’inversion

Au cours de ma thèse, j’ai développé trois versions de l’algorithme d’inversion.

La première version consiste à restituer le COT dans un premier temps puis,

dans la restitution de l’IWV AC, à considérer le COT et son incertitude estimée

précédemment, comme un paramètre fixe du modèle direct. Ainsi, dans la

deuxième étape, le vecteur mesure contient uniquement les luminances simulées

à 1,13 µm et 1,37 µm.
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La deuxième version, quant à elle, ne contient qu’une seule étape afin d’obte-

nir directement le COT et l’IWV AC simultanément à partir d’un vecteur mesure

composé des trois luminances. Enfin, la troisième version est celle que nous

avons utilisé dans notre étude.

Le Tableau 5.1 (page 173) montre la moyenne, l’écart-type et le RMSE de la

distribution de l’erreur absolue commise sur la restitution du COT et de l’IWV

AC, pour les trois versions de l’algorithme d’inversion. Les tests, ont été réalisés

sur les profils contenant un nuage d’eau liquide. Le satellite vise au nadir, avec

le modèle de nuage « liquide » présenté sur la Figure 4.16 (page 141).

Moyenne Écart-type RMSE

Erreur Abs. COT

Version 1 0,02 0,06 0,06
Version 2 −1,62 4,99 5,25
Version 3 0,02 0,06 0,06

Erreur Abs. IWV AC (en kg m−2)

Version 1 2,21 3,48 4,12
Version 2 2,13 3,02 3,6
Version 3 2,18 3,05 3,75

Tableau 5.1 – Moyenne, écart-type et RMSE pour la restitution du COT et de
l’IWV AC pour les profils nuageux réalistes (eau liquide), issus de la base de
données ECMWF. Résultats pour les trois versions de l’algorithme d’inversion.

Pour la restitution du COT, les versions 1 et 3 (restitution en deux temps),

admettent une dispersion des valeurs de l’erreur absolue autour de la moyenne

(0,02 pour les deux versions), et un RMSE très faible (0,06 pour les deux versions

et les deux paramètres : écart-type et RMSE), nettement inférieur aux valeurs

obtenues pour la version 2 (restitution simultanée des deux paramètres) : 4,99 et

5,25. La sensibilité à l’épaisseur optique des deux bandes spectrales vapeur d’eau

(1,13 et 1,37 µm : Figure 3.5, page 106), entraîne une dispersion supplémentaire

pour la restitution du COT. En ce qui concerne la restitution de l’IWV AC, la

moyenne, l’écart-type et le RMSE calculés pour les trois versions sont assez

proches.
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Pour résumer, les versions 1 et 3 donnent les meilleurs résultats pour la

restitution du COT. Pour l’inversion de l’IWV AC, les résultats sont très proches

pour les trois versions, ainsi au vu de ces deux constats on peut exclure le choix

d’utiliser la version 2. La version 3 admet une dispersion autour de la moyenne

et un RMSE plus petit que la version 1. C’est la raison pour laquelle nous avons

choisi d’utiliser la version 3.

5.8 Restitution suivant différents angles d’observa-

tions

La mission spatiale C³IEL présentée dans le chapitre 2 (page 39) est une

mission novatrice dans le sens où elle permet des observations multi-angulaire à

haute résolution spatiale. Chaque satellite réalise 11 acquisitions d’une même

scène nuageuse séparées de 20 s. Afin de tester notre algorithme suivant ces

observations multi-angulaires, nos simulations ont été réalisées pour 11 View

Zenith Angle (VZA), présentés sur la Figure 5.13 (page 174).

Figure 5.13 – Représentation schématique des observations multi-angulaires de
la mission C³IEL, illustration des onze positions du satellite.
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Dans cette section, nous présentons les résultats de la restitution de l’IWV

AC selon l’angle d’observation utilisé.

Ainsi, la Figure 5.14 (page 175) montre des exemples de restitutions pour les

11 positions du satellite présentées sur la Figure 5.13 (page 174).

Figure 5.14 – Restitution de l’IWV AC en fonction du VZA. Ces trois figures
sont des exemples de restitutions pour des nuages d’eau liquide. Le code couleur
représente l’erreur absolue sur la restitution et la barre d’erreur représente
l’erreur a posteriori estimée par l’algorithme, à 3σ c’est-à-dire pour un intervalle
de confiance de 99%. La ligne rouge horizontale représente la valeur d’IWV

AC « vraie ». Sur la figure (a) l’IWV AC est faible (< 1 kg m−2), sur la figure (b)
il est d’environ 5 kg m−2 et sur la figure (c) l’IWV AC est élevé : de l’ordre de
13 kg m−2.

Sur ces trois exemples, les valeurs restituées suivant la position du satellite

sont globalement du même ordre de grandeur, ce qui montre la robustesse de

notre algorithme. La dispersion autour de la moyenne des 11 valeurs restituées

(ligne verte) est faible.
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Pour valider cette observation, nous avons calculé l’écart-type des 11 va-

leurs d’IWV AC restituées pour chaque profil, puis nous avons représenté la

distribution de ces écarts-types, illustrée par la Figure 5.15 (page 176).

Figure 5.15 – Dispersion des 11 valeurs d’IWV AC restituées par profil.

On remarque que la dispersion des 11 valeurs restituées calculée pour chaque

profil est faible. Dans 94% des cas, l’écart-type est ≤ 0,5kg m−2 (dans 97% des

cas il est ≤ 1kg m−2).

Dans le cas des restitutions d’une quantité intégrée verticalement au-dessus

du nuage suivant l’hypothèse plan-parallèle homogène, l’aspect multi-angulaire

ne semble pas apporter d’informations supplémentaires mais permettra possi-

blement de réduire l’incertitude sur la valeur restituée.

Les observations multi-angulaire peuvent aussi permettre de contraindre la

scène lorsqu’il y a une variabilité horizontale de la vapeur d’eau, ce qui n’est pas

le cas avec l’hypothèse plan-parallèle homogène que nous avons utilisée pour

définir le nuage et l’atmosphère.
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Le croisement des lignes de visées peut permettre la restitution de la vapeur

d’eau par une approche tomographique (voir la section dédiée à la tomographie

de la vapeur d’eau dans le chapitre des perspectives, page 185).

5.9 Discussion sur les incertitudes restituées

Sur la Figure 5.14 (page 175), on remarque que parfois la valeur cible est

incluse dans l’intervalle défini par la valeur restituée ±3× l’erreur a posteriori
estimée par l’algorithme et parfois elle ne l’est pas. Lorsque la valeur restituée et

son incertitude n’englobent pas la valeur « vraie » qu’ici nous connaissons, cela

signifie que les erreurs sont mal caractérisées dans l’algorithme d’inversion.

Le Tableau 5.2 (page 177) montre le pourcentage de profils, nuage d’eau

liquide, pour lesquels il y a non-convergence et pour lesquels l’IWV AC cible est

inclus dans cet intervalle de confiance à 99%.

Position du satellite P1 P2 P3 P4 P5 P6 P7 P8 P9 P10 P11

ECMWF moyen

non-convergence (%) 27 28,1 27,6 27 29,1 28,1 28,1 28,6 28,6 27 26,5
Inclus dans ±3σ (%) 49 48 45 42 38 38 42 39 37 42 45

ECMWF moyen-(écart-type)

non-convergence (%) 19,9 19,9 17,4 17,4 17,4 16,3 15,3 15,8 17,9 17,9 16,8
Inclus dans ±3σ (%) 26 22 20 22 22 20 25 20 20 23 22

Tableau 5.2 – Pourcentage de profils qui ne permettent pas de converger et
pourcentages de valeurs vraies inclues dans l’intervalle de confiance à 99%.
Résultats obtenus en prenant comme point de départ le profil ECMWF moyen
(lignes du haut) et le profil ECMWF moyen-(écart-type) (lignes du bas).

Comme mentionné dans la section 5.4, la proportion de profils pour lesquels

il n’y a pas de convergence oscille entre 15,3 et 19,9% lorsque le profil de départ

est ECMWF moyen-(écart-type) et entre 27 et 29,1% lorsque le profil de départ

est ECMWF moyen.

Lorsque nous partons du profil ECMWF moyen-(écart-type), qui est plus sec

que le profil ECMWF moyen, le pourcentage de profils pour lesquels il n’y a pas

de convergence est plus faible.
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Le profil moyen est plus représentatif de la distribution des 196 profils

étudiés ici, mais les chances d’être dans une situation où l’on obtient des valeurs

négatives, sont plus élevées (voir Figure 5.11, page 168).

En ce qui concerne le pourcentage de valeurs cible incluses dans l’intervalle,

valeur restituée ±3σ , il oscille entre 20 et 26% lorsque le profil de départ est

ECMWF moyen-(écart-type) et entre 38 et 49% si ECMWF moyen est considéré

comme point de départ.

Autrement dit, si l’on considère le profil ECMWF moyen comme point de

départ, un peu plus de la moitié des IWV AC « vrai » ne se trouvent pas dans

l’intervalle « IWV AC restitués ±3σ ». Si nous utilisons le profil ECMWF moyen-

(écart-type), ce pourcentage augmente à un peu plus de 70%.

Nous n’observons pas d’écarts significatifs suivant l’angle d’observation. On

peut toutefois constater que c’est en visée nadir (position P7) où on a globalement

le plus de profils qui convergent et le plus d’IWV AC « vrai » inclus dans

l’intervalle défini par la valeur restituée ±3σ .

Pour conclure, ces résultats justifient le choix d’utiliser le profil moyen-(écart-

type) comme point de départ de notre algorithme d’inversion. En revanche, ils

permettent de mettre en évidence la difficulté de bien caractériser les erreurs

pour avoir une bonne représentation des incertitudes sur les paramètres restitués

dans la Méthode d’Estimation Optimale (MEO).

Une perspective pour améliorer nos résultats et mieux caractériser l’erreur

a posteriori estimée par l’algorithme d’inversion sur la restitution de l’IWV AC,

serait d’introduire, au vu des discussions de la section 5.5, une caractérisation

des erreurs liées aux modèles et en particulier aux profils de vapeur d’eau et

d’extinction dans le nuage comme réalisé dans Matar et al. (2023).
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5.10 Apport de la bande très absorbante à 1,37 µm

Dans le chapitre 3 (page 86), nous avons montré que la combinaison des

deux bandes spectrales vapeur d’eau de la mission C³IEL permettait, en condi-

tions idéalisées, de fortement réduire l’erreur absolue faite sur la restitution

(Figures 3.8 et 3.9, pages 110 et 111 respectivement).

Dans cette section, nous allons voir l’effet de la combinaison des deux bandes

WV sur la restitution de l’IWV AC à partir des profils réalistes.

Le Tableau 5.3 (page 179) montre la moyenne, l’écart-type, le RMSE et le

nombre de profils qui ne permettent pas de converger pour la restitution avec

les deux bandes spectrales WV combinées et avec seulement la bande spectrale

à 1,13 µm.

Sur l’erreur absolue (kg m−2) Moyenne Écart-type RMSE non-convergence

R1,13 + R1,37 2,18 3,05 3,75 15%

R1,13 seul 2,73 4,06 4,89 38%

Tableau 5.3 – Moyenne, écart-type, RMSE et pourcentage de profils qui ne
permettent pas de converger sur la restitution de l’IWV AC pour les profils
nuageux réalistes (eau liquide) en combinant les deux bandes spectrales WV et
en utilisant que la bande moyennement absorbante.

L’utilisation d’une seule bande spectrale conduit à un biais de 2,73 kg m−2,

un écart-type de 4,06 kg m−2 et un RMSE 4,89 kg m−2, avec 38% de cas de non-

convergence. Avec la combinaison des deux bandes spectrales, le biais est de

2,18 kg m−2, l’écart-type de 3,05 kg m−2 et le RMSE de 3,75 kg m−2, avec 15% de

cas de non-convergence. La combinaison des deux bandes spectrales permet

donc de réduire significativement le biais, l’écart-type et le RMSE sur l’IWV AC

restitué et surtout de réduire le nombre de cas de non-convergence.



180 CHAPITRE 5. Restitutions à partir de profils réalistes

Pour compléter ces résultats, la Figure 5.16 (page 180) montre la valeur

absolue de l’erreur absolue obtenue en combinant les deux bandes spectrales

WV et en utilisant uniquement la bande moyennement absorbante, en fonction

de l’IWV AC « vrai ».

Figure 5.16 – Valeur absolue de l’erreur absolue sur l’IWV AC restitué en fonc-
tion de l’IWV AC « vrai », lorsque l’on combine les deux bandes spectrales
WV (points bleus) et lorsque l’on utilise uniquement la bande moyennement
absorbante (points rouges).

Dans 80% des cas l’erreur absolue lors de la combinaison des deux bandes

spectrales WV/C³IEL est plus petite que l’erreur absolue avec une seule bande

spectrale.
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5.11 Ajout d’un bruit instrumental lors de la restitu-

tion

Jusqu’à maintenant, nous avons considéré les mesures comme parfaites sans

erreur de mesure. Dans la réalité, toute mesure est entachée d’erreurs de me-

sure et donc d’une incertitude. Afin de tester l’algorithme dans des conditions

plus réalistes, nous avons ajouté à notre algorithme d’inversion, la possibilité

de « bruiter » les données du vecteur mesure, en supposant un bruit Gaussien

indépendant pour chaque mesure. Les distributions Gaussiennes simulées ad-

mettent comme moyenne la valeur non bruitée pour les trois bandes spectrales

WV/C³IEL (L1,04, L1,13 et L1,37) et un écart-type correspondant à une incertitude

de 5% sur la mesure. Pour chaque profil, nous effectuons 10 tirages aléatoires

et indépendants des luminances des trois bandes spectrales C³IEL. À chaque

tirage, une restitution du COT et de l’IWV AC est réalisée. Sur la Figure 5.17

(page 181), nous représentons pour chaque profil les 10 valeurs de l’IWV AC

restitué en fonction de l’IWV AC restitué sans bruit instrumental sur la mesure.

Figure 5.17 – IWV AC restitué (sans bruit instrumental) en fonction de l’IWV

AC restitué (avec 5% de bruit instrumental). Les 10 restitutions pour chaque
profil sont représentées par les points bleus. Les points rouges permettent de
positionner l’IWV AC restitué sans bruit instrumental sur la mesure.
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Dans la très grande majorité des cas on peut voir que l’influence d’un bruit

aléatoire de 5% sur la mesure, que nous avons pris en compte dans l’incerti-

tude, semble très faible voir quasi nulle, ce qui montre la robustesse de notre

algorithme, mais également que l’inversion est dominée par d’autres erreurs.

Cette partie en est encore au stade exploratoire et sera approfondie dans des

développements ultérieures.
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Conclusion générale

« Dans toute action, dans tout choix, le bien c’est la fin, car c’est en vue de cette fin
qu’on accomplit toujours le reste. » (Aristote)

La vapeur d’eau est un élément essentiel dans l’atmosphère terrestre. Gaz

trace, ses effets sur le climat sont multiples. Elle contribue à hauteur d’environ

60% à l’effet de serre naturel. De plus, elle joue un rôle crucial dans le cycle de

l’eau, qui est partie prenante des conditions météorologiques et climatiques. Sa

présence est indispensable pour la formation des nuages, y compris les nuages

convectifs, qui participent à la redistribution de la vapeur d’eau dans l’atmo-

sphère. En raison de la grande variabilité de la concentration de vapeur d’eau

dans l’atmosphère, qui varie en fonction des saisons, du moment de la journée,

de la latitude et des conditions météorologiques, elle constitue un sujet d’étude

complexe mais essentiel, notamment dans le contexte du changement climatique.

Par conséquent, une analyse détaillée de la quantité de vapeur d’eau au-dessus

des nuages, à haute résolution spatiale, nous permettra d’améliorer notre com-

préhension des processus de formation et d’évolution des nuages, ainsi que de

leurs interactions au sein de l’atmosphère. Cette amélioration des connaissances

nous permettra également de mieux contraindre les modèles physiques à petite

échelle et d’affiner les paramétrisations utilisées dans les modèles numériques

de prévision du temps, ainsi que dans les modèles climatiques à plus grande

échelle.

L’objectif de cette thèse a été de développer un algorithme d’inversion afin

de restituer le contenu intégré en vapeur d’eau au-dessus des nuages, dans

le contexte d’une mission spatiale intitulée C³IEL pour « Cluster for Cloud

evolution, ClImatE and Lightning ».
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La mission C³IEL sera un train de 2 nano satellites en orbite héliosynchrone,

à une altitude fixe entre 600 et 700 km. Le lancement est actuellement plani-

fié pour fin 2026 - début 2027. Les satellites seront équipés notamment de

trois imageurs vapeur d’eau qui permettront de mesurer la luminance intégrée

suivant trois bandes spectrales du domaine des infrarouges courtes longueurs

d’onde (SWIR) : 1,04 µm, 1,13 µm et 1,37 µm, à fine résolution spatiale (125 m

au nadir) et temporelle (1 acquisition toutes les 20 s pendant 200 s). À partir

de ces observations, il est prévu de restituer l’épaisseur optique équivalente du

nuage (COT) et le contenu intégré en vapeur d’eau au-dessus du nuage (IWV

AC). Comme pour tous les algorithmes opérationnels actuels, pour des raisons

de simplification et de temps de calcul, une hypothèse forte est faite ici, celle

de représenter le nuage comme infini horizontalement : ses propriétés optiques

sont distribuées de manière homogène sur la verticale entre l’altitude de la base

et l’altitude du sommet du nuage. On parle ici de l’hypothèse 1D plan-parallèle

homogène.

Les instruments satellitaires de télédétection passive mesurent un rayonne-

ment au sommet de l’atmosphère après que celui-ci a interagi avec l’atmosphère

et le nuage dans plusieurs longueurs d’ondes. L’utilisation conjointe des mesures

selon différentes bandes spectrales permet d’avoir des informations complémen-

taires. Les informations contenues dans les luminances des bandes spectrales

absorbantes (1,13 et 1,37 µm) permettent de restituer la quantité de vapeur

d’eau dans l’atmosphère à une altitude spécifique, et celles contenues dans les

luminances de la bande spectrale non absorbante (1,04 µm) permettent de resti-

tuer l’épaisseur optique du nuage. Des algorithmes d’inversion sont développés

et permettent d’obtenir les paramètres recherchés en fonction des informations

contenues dans les mesures. Cependant, il se pose inévitablement le problème

d’avoir davantage de variables dans le milieu que l’on cherche à caractériser

que de mesures indépendantes, le problème est donc mal posé puisque l’on se

retrouve dans une situation où on a plus d’inconnues que d’équations.
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Plusieurs méthodes existent pour résoudre ce problème inverse (tables d’inter-

polation, réseaux de neurones, ...) avec chacune leurs inconvénients et avantages.

Dans notre étude, nous avons opté pour la méthode de l’estimation optimale,

comme présentée dans le livre de Rodgers (2000), qui permet d’établir une

relation statistique Bayésienne entre l’espace des états, celui de la mesure et une

connaissance a priori de l’atmosphère. L’un de ses avantages notables réside dans

sa capacité à quantifier les incertitudes associées aux variables restituées. Le

modèle choisi dans notre étude est, comme mentionné plus haut, un nuage plan-

parallèle homogène dans une atmosphère composée de vapeur d’eau. Le code de

transfert radiatif, utilisé pour calculer les luminances à partir des propriétés de

l’atmosphère est fondé sur l’adding-doubling (Dehaan et al. 1987) disponible

avec l’outil numérique ARTDECO (https://www.icare.univ-lille.fr/artdeco/).

Bien qu’ARTDECO ne soit pas un code optimisé et totalement modulaire (ce qui

augmente les temps de calculs et rend vite complexe tout développement sur

cet outil), l’adding-doubling est une méthode validée qui permet de prendre en

compte la diffusion multiple induite par le nuage et permet le calcul rapide et

précis des luminances issues du milieu étudié.

Puisque nous avons besoin de simuler des mesures réalistes et statistique-

ment représentatives pour mettre au point notre algorithme, nous avons d’abord

analysé des données réelles issues d’un radiomètre micro-ondes afin d’appréhen-

der la structure d’un champ d’humidité. Ensuite, nous avons analysé des profils

ciel clair qui nous seront utiles pour tester l’algorithme développé au cours de

cette thèse en conditions idéalisées.

Dans un premier temps, une étude sur des profils de vapeur d’eau issus d’un

radiomètre micro-ondes à Villeneuve d’Ascq (50°37′10′′ Nord et 3°7′54′′ Est) a

été réalisée. Cette étude nous a permis de voir la forte variabilité saisonnière

et journalière des profils d’humidité absolue et de contenu intégré en vapeur

d’eau, et l’analyse des profils d’humidité relative du radiomètre nous a permis

de valider une autre hypothèse forte faite lors du processus d’inversion à savoir

RH = 100% dans l’ensemble du nuage.

https://www.icare.univ-lille.fr/artdeco/
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Par la suite, une étude des sensibilités du rapport des luminances absorbantes

et non absorbantes en fonction de la vapeur d’eau a été réalisée à partir de profils

ciels clairs issus de la base de données AFGL (Anderson et al. 1986), en incluant

un nuage avec une quantité de vapeur d’eau artificiellement modifiée selon

l’hypothèse d’un RH à 100%, pour plusieurs altitudes de sommet (CTH) et

plusieurs épaisseurs optiques. L’effet de la fonction de phase de diffusion dans le

nuage a également été mis en évidence. Cette étude a permis de montrer l’effet

des propriétés nuageuses sur le rapport de bandes « moyennement absorbant »

(la bande moyennement absorbante à 1,13 µm sur la bande non-absorbante à

1,04 µm, noté RMA) et « très absorbant » (la bande très absorbante à 1,37 µm sur

la bande non-absorbante à 1,04 µm, noté RFA) de la mission C³IEL. Lorsque le

CTH augmente, les deux rapports de bandes augmentent, ce qui veut dire que

l’absorption par la vapeur d’eau est plus faible. Ce comportement est logique

puisque la quantité de vapeur diminuant avec l’altitude, le rayonnement interagit

avec une quantité de vapeur d’eau moindre. Lorsque le COT diminue, les deux

rapports de bandes diminuent également. Le nuage étant moins opaque au

rayonnement lorsque le COT diminue, la pénétration dans le nuage est plus

importante, par conséquent le trajet du rayonnement est allongé à cause de la

diffusion multiple dans le nuage, augmentant ainsi l’absorption du rayonnement

par la vapeur d’eau. Ainsi, plus l’épaisseur optique est faible, plus la contribution

des basses couches du nuage et éventuellement des couches sous le nuage est

importante. Cette pénétration aura un impact sur la restitution de l’IWV AC.

Nous avons également remarqué des formes curieuses, évoquant celle d’un

hérisson, sur les différentes courbes mettant en relation les rapports de bandes

avec l’IWV AC suivant les différentes propriétés nuageuses étudiées. Nous avons

montré que cette structure « en hérisson » qui apparaissait sur les figures était

due à la fonction de phase de diffusion dans le nuage. En effet, en faisant varier

le facteur d’asymétrie, nous avons fait varier les fonctions de phase (grâce à la

relation proposée par Henyey et al. (1941)). En supposant un facteur d’asymétrie

nul, nous avons constaté que cette structure en hérisson disparaissait. À contrario,

en supposant un facteur d’asymétrie proche de -1 ou +1, on accentuait cet « effet

hérisson » sur la relation entre les rapports de bandes et l’IWV AC.
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Cela traduit donc l’effet de la diffusion multiple non-isotrope dans les nuages

sur la relation entre le rapport de bandes et le contenu en vapeur d’eau. Suite à

cette étude visant à montrer les effets de certaines propriétés optiques et géo-

métriques des nuages sur la relation entre les rapports de bandes et le contenu

en vapeur d’eau intégré au-dessus du nuage, un algorithme d’inversion a été

développé et testé dans un premier temps en conditions idéalisées. Pour cela,

un jeu de mesures synthétiques a été généré à partir des profils de la base de

données AFGL avec des nuages dont l’altitude de la base a été fixée à 0 km et le

sommet variant entre 1 et 10 km, pour des épaisseurs optiques allant de 10 à 200.

Une étude de la sensibilité des trois bandes spectrales WV/C³IEL aux paramètres

que l’on cherche à restituer a été réalisée. Comme déjà connu et utilisé, la lumi-

nance simulée dans la bande spectrale non-absorbante (1,04 µm), qui permet

de restituer le COT, augmentent lorsque le COT augmente jusqu’à une valeur

de 100. Au-delà de cette valeur, la relation entre les luminances simulées dans

cette bande spectrale et le COT tend vers une asymptote horizontale, c’est-à-dire

que les variations de la luminance deviennent quasi-nulles. Il existe donc une

limite supérieure proche de 100 pour les valeurs de COT restituables. Ces calculs

ont également permis de vérifier que les luminances simulées dans les deux

bandes spectrales absorbantes (1,13 et 1,37 µm) diminuent lorsque l’IWV AC

augmente, c’est-à-dire que plus la quantité de vapeur d’eau qui interagit avec le

rayonnement est importante, plus ce dernier sera absorbé et plus la luminance

sera faible. La relation entre les luminances simulées dans la bande spectrale

très absorbante (1,37 µm) et l’IWV AC tend vers 0 pour des valeurs plus faibles

que la bande moyennement absorbante (1,13 µm) qui sont de l’ordre de 5 kg m−2.

Pour des valeurs supérieures, cette bande spectrale n’apportera donc aucune

information lors de la restitution de l’IWV AC. Des restitutions à partir de ces

simulations en conditions idéalisées ont permis de mettre en évidence plusieurs

caractéristique intéressantes. Tout d’abord, on constate que les erreurs absolues

et relatives sur la restitution du COT augmentent lorsque le COT augmente, de

même que pour l’erreur a posteriori estimée par l’algorithme d’inversion. Cette

augmentation s’explique par l’augmentation des valeurs de COT mais aussi par

la diminution de la sensibilité des luminances lorsque le COT augmente.
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On observe également une augmentation importante de l’erreur commise

sur la restitution du COT pour des valeurs supérieures à 100, ce qui confirme

l’existence d’une limite supérieure pour la restitution de l’épaisseur optique.

Concernant l’IWV AC restitué, l’erreur absolue augmente lorsque l’IWV AC aug-

mente. Cet effet s’accentue lorsque le COT diminue (surtout pour des contenus

en vapeur d’eau importants), ce qui signifie que l’erreur absolue sur l’IWV AC

est plus importante pour des nuages optiquement fin à cause de la pénétration

dans le nuage et de la diffusion multiple qui en découle. Nous avons également

montré l’intérêt de la combinaison des deux bandes spectrales vapeur d’eau. En

effet, pour les petits contenus en vapeur d’eau (la zone de sensibilité de la bande

très absorbante) l’erreur absolue lorsque l’on combine les deux bandes spectrales

ne dépasse pas 0,5 kg m−2, quelle que soit la valeur de l’épaisseur optique du

nuage. Lorsqu’on utilise uniquement la bande moyennement absorbante, l’erreur

absolue dépasse 1 kg m−2 pour des COT faibles et peut atteindre 3,5 kg m−2 pour

des épaisseurs optiques très faibles (autour de 10). Par conséquent, la combinai-

son des deux bandes spectrales WV/C³IEL permet une meilleure restitution des

petits contenus en vapeur d’eau en présence de nuages optiquement épais.

Après avoir vérifié le fonctionnement de notre algorithme d’inversion en

conditions idéalisées, nous l’avons testé sur des profils réalistes. Pour cela, nous

avons utilisé des profils atmosphériques issus de la base de données ECMWF-

IFS. Nous avons commencé par sélectionner les profils contenant un nuage

d’eau liquide ou un nuage mixte (à phase liquide et glace) mais pas de nuages

multicouches et nous avons gardé seulement les profils au-dessus de l’océan.

L’analyse de ces profils nous a permis de déterminer une connaissance a priori
de l’atmosphère et d’établir des modèles de nuages pour l’inversion. Nous avons

ensuite généré deux nouveaux jeux de mesures synthétiques, le premier à partir

des profils réalistes avec des nuages d’eau liquide et le second à partir des profils

réalistes avec des nuages mixtes. Sur les profils réalistes avec un nuage d’eau

liquide, on observe un taux de convergence de 85% de l’algorithme.
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La restitution du COT est très bonne, pour des valeurs ≤ à 30, on observe

une excellente corrélation entre les valeurs restituées et les valeurs cible et 96%

des profils convergeant permettent de restituer le COT avec une erreur absolue

inférieure à 0,1. Le biais sur la restitution est également très faible (0,02). En ce

qui concerne l’IWV AC, on observe une corrélation entre les valeurs restituées

et les valeurs cible un peu moins bonne que pour le COT, mais elle reste tout

de même significative (coefficient de détermination de 0,73). Le biais sur la

restitution est de 2,18 kg m−2. Ce biais est dans le même ordre de grandeur que

d’autres travaux précédents en ciel clair. On constate que dans 85% des cas, la

valeur restituée est sous-estimée et dans 15% des cas surestimée. Les cas de

sur(sous)-estimation de l’IWV AC sont dus à un effet combiné de la pénétration

verticale dans le nuage et du profil de vapeur d’eau dans le nuage.

Nous avons montré que la non-convergence de certains profils n’était pas

due à l’épaisseur optique ou à l’altitude du sommet du nuage mais qu’elle était

favorisée lorsque le contenu en vapeur d’eau cible est faible. Le pourcentage de

profils non convergent varie également en fonction du profil « first guess » utilisé

dans l’inversion, plus le profil « first guess » est sec par rapport à l’ensemble des

profils réalistes étudiés, plus le pourcentage de non-convergence est faible, ce qui

s’explique par la non-linéarité des luminances en fonction du contenu en vapeur

d’eau. On constate également que le pourcentage de valeur cible incluse dans

l’intervalle défini par la valeur restituée ± 3 fois l’erreur a posteriori dépend de

ce profil « first guess ». Le choix du profil « first guess » est judicieux si on veut

le meilleur rapport « convergence / estimation de l’erreur a posteriori ». Il est

important de noter le fait que nous n’avons pas pris en compte les incertitudes

liés au modèle utilisé pour l’inversion que ce soit pour les profils de vapeur d’eau

ou d’extinction. Ainsi, la prise en compte de ces incertitudes liées au modèle

devrait permettre à l’algorithme d’inversion de mieux estimer l’incertitude a
posteriori.
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Nous avons vu également que l’aspect multi-angulaire pour l’inversion plan-

parallèle homogène ne semblait pas apporter d’informations supplémentaires

dans la restitution de l’IWV AC. Cet aspect aura bien plus d’intérêt si on introduit

une variabilité horizontale, autrement dit, pour la restitution de champs de

vapeur d’eau par tomographie.

Comme pour les restitutions en conditions idéalisées, nous avons montré

l’intérêt de combiner les deux bandes spectrales vapeur d’eau. La combinaison

des deux bandes permet en effet de réduire le biais, l’écart-type et le RMSE de la

distribution de l’erreur absolue et elle permet également de réduire le nombre

de cas de non-convergence (38% de cas de non-convergence lorsqu’on utilise une

seule bande spectrale contre 15% avec la combinaison des deux bandes).

Pour apporter plus de réalisme dans nos restitutions, nous avons amélioré

l’algorithme afin d’intégrer la prise en compte d’un bruit instrumental de 5%

sur la mesure. Nous avons montré, dans la majorité des cas, que la dispersion

des valeurs restituées bruitées autour de la valeur restituée non bruitée est faible.

Ceci est un indicateur de la robustesse de notre algorithme d’inversion.

Enfin, nous avons testé notre algorithme d’inversion sur des nuages mixtes,

beaucoup plus hauts et bien plus épais optiquement que les nuages d’eau liquide.

Dans ce cas, nous avons observé un pourcentage de non-convergence bien plus

important que dans le cas des nuages liquides (79%). La restitution du COT

ici n’est pas faisable, ce qui s’explique par les valeurs d’épaisseurs optiques,

globalement supérieures à 100, valeur limite restituable avec l’hypothèse plan-

parallèle homogène. Pour l’IWV AC, la majorité des valeurs à restituer sont très

faibles (< 0,05 kg m−2). Ces valeurs très faibles sont très certainement en dessous

de la valeur limite inférieure restituable pour l’IWV AC. Cependant, la base

de données utilisées ici pour tester notre algorithme d’inversion en conditions

réalistes manque de valeurs intermédiaires qui nous permettraient de déterminer

cette valeur limite.
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Les résultats obtenus dans ce travail sont encourageants et montrent que,

pour des contenus en vapeur d’eau suffisants, il semble possible de restituer

le contenu en vapeur d’eau au-dessus du nuage avec un biais et un écart-type

acceptable. Ces valeurs sont d’autant plus acceptables que les travaux menés ont

permis de mettre en évidence plusieurs pistes d’améliorations qui permettront,

à terme, d’obtenir des valeurs de contenu intégré en vapeur d’eau beaucoup plus

précises pour mener des études sur les interactions entre nuages convectifs et

vapeur d’eau, l’un des objectifs de la mission C³IEL.

Perspectives

« Si nombreux que soient les travaux finis, ceux qui restent à faire sont plus
nombreux. » (Proverbe Bambara)

Nous allons maintenant présenter les perspectives, en commençant par les

différentes pistes d’amélioration de l’algorithme d’inversion, que ce soit pour

l’optimiser ou pour en diminuer les erreurs. Nous parlerons aussi de la restitution

de champs de vapeur d’eau par tomographie qui pourrait être une possibilité

offerte par les observations multi-angulaires de C³IEL pour caractériser la vapeur

d’eau en deux ou trois dimensions.

L’optimisation de l’algorithme d’inversion

L’algorithme d’inversion développé au cours de ma thèse est actuellement

fonctionnel, mais il n’est pas optimisé et ne peut donc guère être utilisé de façon

opérationnelle. L’un de ses principaux inconvénients réside dans son temps

de calcul, relativement important, un problème courant pour les méthodes

d’estimation s’appuyant sur des techniques d’ajustements de type moindres-

carrés. De plus, le code de TR que nous utilisons n’est pas lui-même optimisé.

Même si l’outil ARTDECO est un outil utile, des améliorations sont nécessaires

dans la conception générale du code.
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En effet, dans sa version actuelle, ARTDECO fonctionne de manière séquen-

tielle, ce qui signifie que toutes les étapes de calcul du code s’exécutent à la suite

et sont automatiquement répétées à chaque itération du processus d’inversion,

sans réelle sauvegarde en mémoire entre les itérations.

Par conséquent, la première étape vers l’optimisation de notre algorithme

d’inversion consiste à repenser et à améliorer la conception d’ARTDECO. Il est

essentiel de le rendre plus modulaire, en particulier en ce qui concerne la gestion

des entrées et des sorties du code.

Certaines opérations de lecture, d’écriture et de calcul pourraient être effec-

tuées une seule fois au début du processus d’inversion, puis stockées en mémoire

pour une utilisation ultérieure. Une autre manière, classiquement utilisée pour

accélérer la partie transfert radiatif de l’algorithme d’inversion, est de construire

des tables d’interpolation en amont du processus d’inversion.

Pistes d’amélioration de l’algorithme de restitution de l’IWV AC

Les travaux menés dans cette thèse ont été exploratoires dans le sens où, à

notre connaissance, il n’existe pas d’algorithmes d’inversion de la vapeur d’eau

en conditions nuageuses. Nous avons donc dû faire des choix concernant la

méthode employée et les hypothèses suivies. De nombreux tests restent à mener

avant d’avoir un algorithme d’inversion du contenu en vapeur d’eau robuste

dont les limitations sont parfaitement connues.

Améliorer la définition du CTH

Le critère qui consiste à déterminer la base et le sommet du nuage en iden-

tifiant la première et dernière valeur non nulle du profil de « Liquid Water

Content » (LWC) a des limites qui sont liés au modèle de ECMWF. À titre d’illus-

tration, la Figure 5.12 (c) (page 170) montre que le sommet du nuage est à une

altitude de 4,33 km, si on fixe une limite pour le profil de LWC à 10−3g m−3,

le CTH se situerait à 3,80 km, soit 530 m plus bas, et si on fixe une limite à

10−2g m−3 le sommet du nuage serait à une altitude de 3,55 km soit 780 m plus

bas.
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En effet, il ne peut y avoir de discontinuités dans les profils ; on ne descendra

jamais de façon brutale à 0. La réduction vers 0 sera toujours progressive, ce

qui signifie que dans les profils de LWC, avant d’arriver à 0 le modèle générera

des données très faibles (de l’ordre de 10−5 à 10−9 g m−3) pour éviter toutes

discontinuités dans les données.

Pour corriger cela il faudrait, soit compléter notre étude en utilisant une

autre base de données (utiliser des profils issus de données météorologiques par

exemple), soit reprendre la base de données en se limitant à 10−2 ou 10−3g m−3

sur les profils de LWC pour la détermination du sommet du nuage.

Une meilleure représentation de l’altitude du sommet du nuage dans notre

algorithme d’inversion devrait permettre de réduire le biais sur la restitution.

Compléter la base de données afin de déterminer la valeur limite restituable
de l’IWV AC

Dans le chapitre 4 (page 117) nous présentons la base de données et les profils

utilisés pour tester notre algorithme d’inversion. Nous avons constaté que dans

les cas des profils constitués de nuages d’eau liquide, le CTH allait jusqu’à 5 km

d’altitude, et dans les cas des profils composés de nuages mixtes le CTH était

compris entre 8 (pour un cas) et 18 km d’altitude. La base de données utilisés ne

permet donc pas d’avoir des cas de nuages dont le sommet est compris entre 5 et

8 voire 10 km.

Dans le chapitre 5 (page 146), pour les profils constitués de nuages d’eau

liquide, nous avons montré que notre algorithme d’inversion était capable de

restituer un contenu en vapeur d’eau au-dessus du nuage avec un biais de

2,18 kg m−2 soit du même ordre de grandeur que les restitutions du contenu en

vapeur d’eau en ciel clair (la plus petite valeur restituée ici est de 0,68 kg m−2 et

l’erreur absolue est de 0,01 kg m−2). Cependant, en présence de nuages mixtes

avec des CTH élevés, les valeurs d’IWV AC étaient beaucoup trop petites pour

que la restitution soit faisable. Ce manque de données entre 5 et 8-10 km pose

problème car nous supposons que la valeur limite restituable est compris dans

cette plage de données.
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Afin de compléter les cas d’études, le mieux serait d’utiliser une autre base de

données de profils atmosphériques en ciel nuageux comprenant une meilleure

représentativité de la gamme de variations des nuages. Ces profils peuvent

être issus de simulations comme dans cette thèse ou d’observations comme

en utilisant une combinaison d’observation avec par exemple, un radiomètre

micro-ondes pour avoir les profils d’humidité (par exemple celui du LOA) et

un radar pour avoir la base et le sommet du nuage (e.g., Zhou et al. 2019). Une

autre manière de faire, plus rapide mais moins réaliste, pourrait être de modifier

artificiellement le sommet des nuages (en le réduisant de 3 à 4 km) pour les

profils constitués de nuages mixtes.

Optimisation du profil initial « first guess » et de l’IWV AC a priori

Dans la section 5.8 du chapitre 5 (page 146), nous avons mis en évidence

l’effet du profil « first guess » sur le nombre de cas de non-convergence pour

la restitution du contenu en vapeur d’eau. En effet, le fait de prendre comme

point de départ un profil plus sec que la majorité des profils étudiés permet de

diminuer le nombre de cas de non-convergence. Alors que si on prend un profil

moyen, et par conséquent plus représentatif de l’ensemble des profils étudiés,

on a plus de cas où la convergence pour la restitution de l’IWV AC ne se fait pas

(voir le Tableau 5.2, page 177).

Théoriquement, les valeurs restituées en utilisant la MEO ne doivent pas

dépendre du profil initial, mais une manière de diminuer les erreurs sur l’IWV

AC restituée peut être de prendre un profil initial dépendant des latitudes mais

aussi d’améliorer notre connaissance de la valeur a priori de l’IWV AC et de

diminuer son incertitude pour lui accorder un poids plus important dans le

processus d’inversion.
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Pour cela, on peut imaginer prendre un profil initial et une valeur a priori par

tranche de latitudes. Cette classification est tout à fait possible, dans le cadre de

la mission C³IEL il sera possible de faire uniquement 4 acquisitions par orbite

jour et il faudra choisir judicieusement les zones à observer et donc les latitudes.

On pourra alors définir un profil « first guess » et une valeur d’IWV AC a priori
pour chaque gamme de latitudes. Un exemple de classification est proposé et

présenté sur la Figure 5.18 (page 198).

Figure 5.18 – Proposition d’une classification des profils atmosphériques pour
la détermination du profil initial dans l’inversion et de la valeur a priori pour
l’IWV AC.

En fonction du choix des bandes de latitudes des différentes scènes observées,

on peut récupérer des profils issus de la base de données ECMWF-IFS ou bien

utiliser des profils issus de données météorologiques. On aurait donc un profil

« first guess » et une valeur a priori de l’IWV AC représentatifs de la zone

observée. La prise en compte d’une incertitude plus faible sur le profil a priori
dans le processus d’inversion devrait permettre de mieux estimer l’incertitude a
posteriori.

Une autre idée serait de prendre le profil de vapeur d’eau issu de l’analyse

météo pour la date et le lieu observé, avec les données Copernicus Atmosphere

Monitoring Service (CAMS) par exemple.
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Prise en compte des profils verticaux pour améliorer l’estimation de l’incerti-
tude et potentiellement la valeur restituée de l’IWV AC

Nous avons vu dans le chapitre 5 (page 146) que l’incertitude a posteriori
estimée par l’algorithme d’inversion sur la restitution de l’IWV AC était sous-

estimée et devait être améliorée.

Pour cela, on pourrait introduire une incertitude liée aux modèles et en

particulier aux profils de vapeur d’eau et d’extinction dans le nuage (e.g., Matar

et al. 2023). À plus long terme on pourrait essayer de mettre en place un modèle

avec un profil vertical variable, issu par exemple des analyses météo, pour tenter

d’améliorer la valeur de l’IWV AC restitué.

L’effet de l’albédo de surface sur l’inversion de l’IWV AC

Un autre développement à réaliser avant le lancement de la mission C³IEL est

de prendre en compte des effets de surface pour pouvoir appliquer l’algorithme

d’inversion de la vapeur d’eau au-dessus de surfaces terrestres.

Dans leurs travaux Albert et al. (2001) montrent l’effet de l’albédo de surface

sur la restitution de l’IWV AC en conditions idéalisées (voir les figures 3 et 4

de Albert et al. (2001) et/ou la Figure 2.8, page 62). Sur cette figure, le RMSE

augmente pour des COT inférieures à 15 et des albédos de l’ordre de 0,4. Comme

la mission C³IEL est dédiée aux nuages convectifs, l’épaisseur optique des nuages

sera la plupart du temps élevé.

Il sera néanmoins nécessaire d’améliorer l’algorithme en y incluant l’albédo

de surface pour utiliser l’algorithme sur des systèmes convectifs pouvant se

former au-dessus des terres.

Tests sur des champs de nuage et de vapeur d’eau en 3D

Dans ce travail, nous avons considéré une atmosphère plan-parallèle, que ce

soit pour la vapeur d’eau ou le nuage. Il s’agit évidemment d’une approximation,

sauf éventuellement de façon locale.
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En effet, les processus de détraînement et entraînement à proximité du nuage

peuvent localement faire varier horizontalement le champ de vapeur d’eau.

Concernant le nuage et en particulier les nuages convectifs, sa structure n’est pas

du tout plan-parallèle. Cette variabilité 3D peut être à l’origine d’erreurs sur le

contenu en vapeur d’eau restitué en particulier par des processus d’illumination

ou d’ombrage induits par le nuage.

Dans un développement futur, la simulation à partir d’observations réa-

listes pourrait nous permettre de tester l’algorithme développé. Ces simulations

peuvent être réalisés en combinant les simulations physiques issues de champs

de nuages et de vapeur d’eau en 3D avec des modèles à haute résolution spatiale

comme, par exemple, Regional Atmospheric Modeling System (RAMS) (e.g.,

Pielke et al. 1992) ou mesoscale non-hydrostatic (Meso-NH) (e.g., Lac et al.

2018) et des codes de TR 3D comme par exemple le code de TR 3D développé au

LOA intitulé 3D Monte-Carlo POLarized (3DMCPOL) (Cornet, C.-Labonnote

et al. 2010).

Amélioration du modèle de nuage utilisé dans le processus d’inversion

Le modèle de nuage utilisé dans cette étude s’appuie sur l’hypothèse plan-

parallèle homogène infini. Des travaux récents dans le domaine de l’imagerie

hyperspectrale ont montré l’intérêt et la faisabilité d’utiliser un modèle plan-

parallèle homogène qui n’est plus infini (e.g., thèse de Salgado S. sur la Correction
atmosphérique d’acquisitions hyperspectrales [0.4− 2.5 µm] en présence de nuages et

celle de Calassou G. sur la Télédétection par imagerie hyperspectrale pour la carto-
graphie des émissions de particules d’aérosols dans l’atmosphère). Cette hypothèse

d’un nuage plan-parallèle homogène qui n’est plus infini horizontalement, offre

une meilleure prise en compte de la géométrie du nuage tout en conservant un

modèle 1D pour les calculs de transfert radiatif. Une piste d’amélioration intéres-

sante, pour une version future de l’algorithme, serait d’appliquer ce modèle de

nuage afin de voir l’effet de la géométrie du nuage sur la restitution du contenu

en vapeur d’eau au-dessus du nuage (IWV AC).
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Algorithme adaptable, la mission 3MI

Les études menées dans ces travaux peuvent en partie être transposées vers

d’autres missions possédant les mêmes bandes spectrales comme par exemple la

mission Multi-viewing Multi-channel Multi-polarisation Imager (3MI) (Marbach

et al. 2013).

3MI est un instrument de télédétection développé par EUMETSAT et l’Agence

spatiale européenne dans le cadre du projet Eumetsat Polar System - Second

Generation (EPS-SG). Il s’agit d’un radiomètre conçu pour étudier les aérosols

et la composition chimique de l’atmosphère. Cet instrument sera capable de

mesurer l’albédo surface et d’offrir une caractérisation détaillée des nuages,

incluant leur extension verticale, épaisseur optique, taille des particules, facteur

d’asymétrie et orientation des particules.

L’objectif principal est d’observer l’évolution du climat, de surveiller la qualité

de l’air et d’améliorer les modèles numériques.

L’algorithme d’inversion devrait être facilement adaptable à la mission 3MI

étant donné que C³IEL et 3MI ont en commun la bande spectrale très absorbante

à 1,37 µm et qu’ils ont chacun une bande spectrale moyennement absorbante et

non absorbante, avec pour C³IEL, 1,04 et 1,13 µm et pour 3MI, 865 et 910 nm

respectivement.

Enfin, il serait également intéressant de tester l’algorithme sur des produits

issus de campagnes aéroportées comme par exemple celles de l’instrument

aéroporté OSIRIS, afin de valider l’algorithme d’inversion sur des données réelles

et non plus synthétiques.
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La tomographie de la vapeur d’eau

Dans le cadre de la mission C³IEL, la restitution de la vapeur d’eau pourra

avoir deux niveaux de complexité. Le premier, sujet de cette thèse, concerne

le développement d’un algorithme d’inversion 1D pour restituer le contenu

intégré en vapeur d’eau au-dessus du nuage, et le second, plus complexe, sur le

développement d’un code de tomographie pour inverser un champ 2D ou 3D de

vapeur d’eau au-dessus et autour du nuage.

En amont de cette thèse, quelques études exploratoires ont été menée par le

CNES et la société ACRI-ST (https://www.acri-st.fr/fr/) pour adapter un code

de tomographie de la vapeur d’eau développé pour l’étude d’une précédente

mission aux besoins de la mission C³IEL (crédit : J-L. Vergely, S. Ferron et V.

Bruniquel).

La tomographie est une technique d’imagerie, très utilisée dans l’imagerie

médicale (méthode appliquée pour les IRM), en géophysique (e.g., cartographie

de la structure interne de la Terre) ou encore dans les sciences de l’atmosphère,

avec notamment la tomographie par GNSS qui permet, entre autres, de restituer

le champ 3D de la vapeur d’eau. Cette technique permet de reconstruire le

volume d’un objet ou d’une structure en utilisant les différentes lignes de visée

des 11 acquisitions pour reconstituer une coupe transversale bidimensionnelle

(dans le plan orbital). Elle repose sur la collecte d’informations à partir de

différents angles de vue autour de l’objet étudié puis la superposition de ces

données 2D pour reconstruire le volume de la cible.

Le code de tomographie développé pour la mission C³IEL suppose un nuage

parfaitement réfléchissant, ce que l’on peut associer à un nuage optiquement

très épais. Aucun effet de pénétration du rayonnement dans le nuage n’est pris

en compte. Dans les simulations, le nuage a une forme cubique. Pour les tests

effectués, le soleil est dans le plan de l’orbite et son angle d’incidence est constant.

Le nuage est supposé au centre de la scène et est défini par son extension spatiale,

la hauteur de sa base et la hauteur de son sommet.

https://www.acri-st.fr/fr/
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Voici quelques exemples de résultats des tests effectués par C. Pierangelo au

cours de cette thèse. La Figure 5.19 (page 203) montre le principe d’observation

utilisé dans le cadre de la tomographie de la vapeur d’eau.

Figure 5.19 – Schéma du principe d’observation des satellites dans le cadre de la
tomographie de la vapeur d’eau.

Le code de tomographie simule plusieurs lignes de visée qui vont croiser le

nuage pour chaque position des satellites.

La Figure 5.20 (page 204) présente un exemple de restitution de la perturba-

tion par rapport à la valeur moyenne d’un champ 2D de vapeur d’eau au-dessus

et autour d’un nuage.
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Figure 5.20 – Exemple de restitution de la perturbation par rapport à la moyenne
du champ 2D de vapeur d’eau. La restitution a été faite pour 2 satellites, un
Solar Zenith Angle (SZA) de 30° et 680 lignes de visée. La ligne noire représente
le nuage et le code couleur caractérise les fluctuations relatives autour de la
moyenne. La perturbation par rapport à la moyenne du champ de vapeur d’eau
en entrée est représentée par la figure du haut et sa restitution sur la figure du
bas.

Au-delà de 10 km le contenu en vapeur d’eau est tellement faible que les

valeurs restituées des fluctuations sont nulles. En partie à cause de l’hypothèse

d’un « nuage miroir », réflecteur parfait, la restitution du champ de vapeur d’eau

sous le nuage n’est pas possible. En revanche, on remarque qu’il y a une zone

sous le nuage où la restitution a été possible (sous le nuage, vers la surface à

droite). Les satellites se déplaçant de la droite vers la gauche (voir Figure 5.19,

page 203) et le nuage n’étant pas infini horizontalement, lorsque les satellites

étaient à la position « P1 » ils ont pu observer une partie de l’atmosphère sous le

nuage.

Les fluctuations du champ de vapeur d’eau restitués sont dans l’ensemble

assez bien restituées. Les zones où l’on observe une fluctuation autour de la

valeur moyenne positive (en jaune, orange et rouge) sont bien retrouvées, de

même que lorsque les fluctuations dans le champ de vapeur d’eau sont négatives

(en bleu).
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Cette méthode est prometteuse mais a été développée pour un nuage parfai-

tement réfléchissant alors que, comme nous l’avons vu, la pénétration dans le

nuage, qui dépend du profil d’extinction, est un facteur important pour la valeur

restituée. A long terme, des études utilisant la combinaison des deux méthodes

devront être effectuées.
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AnnexeA
Stratification de l’atmosphère terrestre

« À bord de l’ISS, on est derrière un blindage qui nous protège de tout : du vide, des
températures extrêmes et du rayonnement. Sur Terre, c’est pareil, sauf que son

blindage, l’atmosphère, est infiniment plus fin et cette fine pellicule contient toute la
vie qu’on ait jamais vu à des millions d’années lumières donc ça vaut le coup de

l’entretenir. On n’a pas de solution de rechange. » (Thomas Pesquet, spationaute
français, 1978–)

L’atmosphère Terrestre peut être divisée en cinq couches distinctes, Figure A.1
(page 227), qui sont :

1. La troposphère : La troposphère est la couche la plus basse de l’atmo-
sphère terrestre. Elle représente environ 80% de la masse totale de l’at-
mosphère. On observe dans cette couche de l’atmosphère une diminution
de la température d’environ 6,5 °C km−1 jusqu’à la tropopause (située à
une altitude comprise entre 8 km et 17 km, variable selon la latitude et la
saison)

2. La stratosphère : La stratosphère est la deuxième couche de l’atmosphère
terrestre. Elle s’étend de la tropopause jusqu’à environ 50 km d’altitude
(stratopause). Elle se caractérise par une augmentation de la température
avec l’altitude et contient la couche d’ozone. C’est une couche très stable,
il y a peu ou pas de dynamique atmosphérique dans cette couche, et grâce
à la couche d’ozone, la stratosphère agit comme une barrière anti-UV
naturelle
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3. La mésosphère : La mésosphère est la troisième couche de l’atmosphère
terrestre et est considérée, pour les Sciences de l’Atmosphère, comme étant
la dernière couche de l’atmosphère terrestre (au-delà de la mésopause, on
considère être dans l’espace). Elle s’étend d’environ 50 km (altitude de la
stratopause) jusqu’à environ 80 km (mésopause). Cette couche, caracté-
risée par une diminution de la température avec l’altitude, agit comme
une barrière protectrice contre les corps extraterrestres. En effet, c’est
dans cette couche que ces corps (météorites et/ou satellites) subissent un
échauffement et se détériore lors de leur entrée dans l’atmosphère

4. La thermosphère : La thermosphère est la quatrième couche de l’atmo-
sphère terrestre et s’étend d’environ 80 km (mésopause) jusqu’à environ
600 km (thermopause ou exobase). On y observe une augmentation de la
température avec l’altitude, qui peut monter jusqu’à environ 2000 °C. En
revanche, si on devait mesurer la température dans cette couche, nous
mesurerions des températures très basses (nulles voir négatives). En effet,
cette fausse sensation de froid et mauvaise perception de la température
à ces altitudes s’expliquent par la très faible densité atomique de cette
couche ainsi qu’une pression atmosphérique extrêmement faible. Cette
couche est particulièrement intéressante pour les personnes qui s’inté-
ressent à l’étude de phénomènes très énergétique tels que les aurores
boréales/australes

5. L’exosphère : L’exosphère est la couche la plus externe de l’atmosphère
terrestre. Elle n’est pas étudiée dans les Sciences de l’Atmosphère, car on
considère qu’à ces altitudes, nous sommes dans l’espace (elle est générale-
ment étudiée en Astrophysique). Cette couche est supposée, d’un point
de vue purement théorique, comme infinie. Pour la définir spatialement,
il faut donc définir sa base (appelée thermopause ou exobase, située au-
delà de 600 km d’altitude). La densité de particules dans cette région de
l’atmosphère est tellement faible que les collisions entre particules sont
supposées négligeables, et les atomes s’y déplacent librement. Certains
parviennent même à échapper à l’attraction gravitationnelle, cette zone
de l’exosphère est appelée zone d’échappement

On peut également définir une couche spécifique, appelée ionosphère (couche
supérieure partiellement ionisée par le rayonnement UV solaire, et s’étend d’en-
viron 60 km jusqu’à environ 1000 km d’altitude), regroupant toutes les couches
de la haute mésosphère jusqu’à l’exobase. Le découpage des différentes couches
de l’atmosphère est établi en fonction des variations de température avec l’al-
titude, principalement influencées par les interactions entre le rayonnement
solaire et les gaz et particules atmosphériques.
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La Figure A.1 (page 227) illustre ces variations de température le long des
différentes couches atmosphériques. Dans la troposphère, on observe une dimi-
nution de la température avec l’altitude jusqu’à la tropopause, qui marque la
transition entre la troposphère et la stratosphère et où une inversion de tempé-
rature se produit. Ensuite, dans la stratosphère, la température augmente avec
l’altitude. Chaque inversion de température dans le profil indique un change-
ment de couche atmosphérique. Dans la mésosphère, la température diminue à
nouveau, tandis que dans la thermosphère, on observe à nouveau une augmenta-
tion de la température.

Figure A.1 – Structure verticale de l’atmosphère Terrestre, en rouge la courbe de
la variation de température en fonction de l’altitude.
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AnnexeB
Mécanismes de refroidissement et
formation des nuages

Il existe plusieurs mécanismes de refroidissement contribuant à la formation
d’un nuage, dont voici les principaux :

1. Le soulèvement orographique : lorsque le vent déplace une masse d’air
vers un relief, cette masse d’air est forcée de monter le long de la pente.
Avec l’altitude, sa température diminue et peut atteindre son point de ro-
sée. Lorsque le point de rosée est atteint, la pression partielle de la vapeur
d’eau atteint son point de saturation, entraînant ainsi la condensation
d’une partie de l’humidité qu’elle contient. En conséquence, un nuage se
forme du côté exposé au vent et disparaît du côté « sous le vent ».

2. Le soulèvement frontal : les nuages peuvent également prendre forme
le long d’un front, qui est la zone où deux masses d’air de températures
différentes se rencontrent. Lorsqu’une perturbation se déplace, l’air chaud
provenant de la zone chaude s’élève au-dessus de la masse d’air froide
antérieure, et est envoyée en altitude par l’air froid postérieur. À mesure
que cet air chaud monte en altitude, il se refroidit, créant ainsi des nuages
le long de la zone frontale.
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3. Le refroidissement par la base : ce mécanisme est généralement à l’origine
de la formation de nuages bas ou de brouillard, se produisant lorsqu’une
masse d’air de température modérée survole une surface plus froide. Du
brouillard peut également se former lorsque la température au niveau du
sol diminue (brouillard de rayonnement) ou lorsqu’il y a un apport en
vapeur d’eau en surface, à température constante (brouillard d’évapora-
tion).

4. La convection : une instabilité thermique de l’air est à l’origine de l’élé-
vation de masses d’air chaude des basses couches de l’atmosphère vers
les couches supérieures, entraînant ainsi des transferts de chaleur et
d’humidité, et favorisant la formation de nuages dits convectifs.

La Figure B.1 (page 231) montre un schéma représentant le processus de
formation d’un nuage par soulèvement orographique, soulèvement frontal et
refroidissement par la base.
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Figure B.1 – Représentation schématique des processus de formation d’un
nuage : par soulèvement orographique (a), soulèvement frontal (b) et refroi-
dissement par la base (c). Ces images sont disponibles sur le site de Météo
France (https://meteofrance.com/comprendre-la-meteo/nuages/comment-se-
forme-un-nuage), ©Météo France.

https://meteofrance.com/comprendre-la-meteo/nuages/comment-se-forme-un-nuage
https://meteofrance.com/comprendre-la-meteo/nuages/comment-se-forme-un-nuage


232 ANNEXE B. Mécanismes de refroidissement et formation des nuages



AnnexeC
Transfert radiatif, équation et modèle
de résolution

Sommaire du présent chapitre

C.1 L’équation du transfert radiatif 234
C.2 Le modèle de transfert radiatif pour la résolution de l’ETR 235
C.3 Les propriétés optiques pour le code de transfert radiatif 236

C.3.1 Le coefficient d’extinction . . . . . . . . . . . . . . . 236
C.3.2 L’albédo de diffusion simple . . . . . . . . . . . . . 236
C.3.3 Les fonctions et matrices de phase . . . . . . . . . . 237
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C.1 L’équation du transfert radiatif

Les satellites utilisent des instruments de télédétection pour mesurer un
rayonnement appelé luminance, qui est exprimé en W m−2 sr−1. Ce rayonnement
est détecté en haut de l’atmosphère, dans une direction spécifique et à une
longueur d’onde précise. Pour expliquer comment le rayonnement interagit
avec les divers éléments présents dans l’atmosphère, on utilise l’Équation du
Transfert Radiatif (ETR). Ces interactions sont décrites en considérant l’équilibre
thermodynamique local, et mettent en jeu la source solaire, l’absorption par
les gaz atmosphériques et les particules, la diffusion par les molécules du gaz
atmosphérique étudié, les aérosols et les nuages, ainsi que l’émission thermique.

En faisant intervenir les notions de coefficient d’extinction (Cext), d’albédo
de diffusion simple (SSA), la loi de Kirchhoff qui établit qu’à l’équilibre ther-
modynamique local Cthermal = Cabs, et lorsque l’on applique l’approximation
d’une atmosphère plan-parallèle homogène, on peut considérer deux angles θ
et Φ , représentant respectivement l’angle zénithal et azimutal, et définir une
variable µ telle que µ = cosθ = dz

dr . Nous pouvons également introduire la notion
d’épaisseur optique τ , qui correspond à l’intégrale du coefficient d’extinction sur
une couche atmosphérique d’épaisseur dz :

τ(z) =
∫ ∞
z=0

Cext(z)dz (C.1)

avec, limz→0 τ = τ ′ et limz→∞ τ = 0.

Dans ce cas, l’ETR s’exprime comme suit (Liou 2002) :

µ
dL(τ ;µ,Φ)

dτ
= L(τ ;µ,Φ) + J(τ ;µ,Φ) (C.2)

avec J(τ ;µ,Φ) qui représentent la fonction source de l’ETR et qui s’exprime de la
façon suivante :

J(τ ;µ,Φ) =
SSA
4π

∫
Ω

∫ 1

−1
L(τ ;µ′,Φ ′)P (µ,φ;µ′,Φ ′)dµ′dφ′

+
SSA
4π

F⊙P (µ,φ;−µ0,Φ0)e−τ/µ0 + (1− SSA)B[T (τ)]

(C.3)

Dans cette équation, P représente la fonction de phase de diffusion, F⊙
caractérise la luminance solaire incidente (en W m−2 sr−1) et B[T (τ)] représente
la fonction de Planck (en W m−2 s−1 sr−1 Hz−1).
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Le premier terme de l’Eq. (B.3) correspond à la diffusion, le deuxième repré-
sente le terme solaire et le dernier caractérise l’absorption et l’émission.

En télédétection satellitaire, on s’intéresse à la luminance perçue au sommet
de l’atmosphère, i.e., la luminance intégrée sur toute la colonne atmosphérique.
Pour cela, il est nécessaire d’intégrer l’ETR sur l’épaisseur optique, depuis la sur-
face jusqu’au sommet de l’atmosphère. On parle donc de luminance ascendante,
« Upward radiance » en anglais (Liou 2002).

L ↑ (τ) = L ↑ (τ∗)exp
(
−τ
∗ − τ
µ

)
+
∫ τ∗

τ
J(τ ′)exp

(
−τ
′ − τ
µ

)
dτ ′ (C.4)

Dans la gamme spectrale du SWIR (définie pour la mission C³IEL), la contri-
bution du terme d’émission thermique est très faible, il est donc négligeable
dans notre cas.

C.2 Le modèle de transfert radiatif pour la résolu-
tion de l’ETR

Pour résoudre l’Équation du Transfert Radiatif (ETR) nous utilisons un ou-
til numérique créé et maintenu par le LOA, mis à disposition gratuitement
par le centre AERIS/ICARE, et financé par le programme Terre solide, Océan,
Surfaces Continentales, Atmosphère (TOSCA) du CNES, nommé ARTDECO.
Cet outil rassemble différents modèles et données permettant de simuler les
luminances totales et polarisées de l’atmosphère terrestre, ainsi que les flux
radiatifs sur une large gamme spectrale, allant du rayonnement UV jusqu’à
l’infrarouge thermique (TIR), de 200 nm à 50 µm. Le calcul des propriétés op-
tiques et radiatives des aérosols et des nuages est fondé sur l’approximation
plan-parallèle homogène. Pour résoudre l’ETR et obtenir les grandeurs radia-
tives spécifiques à la scène modélisée, plusieurs modèles sont disponibles dans
ARTDECO. Cependant, dans notre étude, nous avons opté pour le modèle
« d’adding-doubling » développé par Dehaan et al. 1987. Le gros avantage de
l’adding-doubling c’est que cette méthode prend en compte la diffusion multiple
du rayonnement dans le milieu (dans un nuage par exemple). Pour plus d’infor-
mations concernant ARTDECO, vous pouvez consulter le poster accessible via
ce lien : https://www.icare.univ-lille.fr/artdeco/.

https://www.icare.univ-lille.fr/artdeco/
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C.3 Les propriétés optiques nécessaires dans le mo-
dèle de résolution de l’ETR

Pour estimer les propriétés radiatives de l’objet étudié, le modèle de résolu-
tion de l’ETR nécessite des informations sur ses propriétés optiques spécifiques,
à savoir : le coefficient d’extinction, l’albédo de diffusion simple et, les fonctions
et matrices de phase.

C.3.1 Le coefficient d’extinction

Le coefficient d’extinction d’une couche d’aérosols ou d’une couche nua-
geuse composée d’eau à l’état liquide et/ou solide (cristaux de glace) est une
grandeur fondamentale en optique et physique de l’atmosphère, permettant de
comprendre le comportement du rayonnement lors de son interaction avec le
milieu étudié. En effet, cette grandeur optique, exprimée en km−1, traduit la ca-
pacité d’un milieu à absorber et diffuser le rayonnement lorsqu’il le traverse. Un
coefficient d’extinction élevé indique que le rayonnement aura plus de difficulté
à traverser le milieu. A contrario, un coefficient d’extinction faible permettra au
rayonnement de traverser le milieu plus facilement.

L’efficacité d’extinction notée Qext, nécessaire pour le calcul du coefficient
d’extinction, s’obtient en faisant le rapport entre la « section efficace d’extinc-
tion » notée σext et la « section géométrique de la couche » que l’on peut noter G.
Ces deux paramètres s’expriment en m2.

Les sections efficaces d’absorption (σabs) et de diffusion (σsca) représentent
respectivement les quantités d’énergie absorbée et diffusée par une particule
lorsque celle-ci interagit avec un faisceau lumineux. La section efficace d’extinc-
tion (σext) décrit la quantité totale d’énergie perdue par le faisceau lumineux
initial lors de son interaction avec la particule.

C.3.2 L’albédo de diffusion simple

L’albédo de diffusion simple caractérise la quantité de rayonnement diffusée
par rapport à l’extinction totale du rayonnement. Notée Single Scattering Albedo
(SSA), c’est une grandeur sans dimension qui s’exprime de la manière suivante :

SSA =
σsca
σext

=
σsca

σabs + σsca
(C.5)
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Lorsque le SSA est égal à 0, l’atténuation du rayonnement est principalement
causée par l’absorption du rayonnement par les particules. En revanche, lorsque
le SSA est égal à 1, l’atténuation est principalement due à la diffusion du rayon-
nement par les particules. Dans la gamme du SWIR, le SSA vaut 0,9 pour les
gouttelettes d’eau et les cristaux de glace.

C.3.3 Les fonctions et matrices de phase

Lorsqu’un rayonnement interagit avec une particule, il peut être diffusé dans
toutes les directions de l’espace. Ce processus de diffusion peut être décrit à
l’aide de la fonction de diffusion notée f . Cette fonction caractérise la probabilité
de diffusion du rayonnement incident dans un angle solide dΩ (exprimé en sr),
en fonction de l’angle de diffusion θ (exprimé en rad). L’angle de diffusion est
défini comme l’angle entre la direction du rayonnement incident et celle du
rayonnement diffusé, et il varie entre 0 et π.

L’intégrale de la fonction de diffusion donne le coefficient de diffusion :

Csca =
∫ 4π

0
f (θ)dΩ (C.6)

Si la probabilité de diffusion du rayonnement est la même dans toutes les
directions, alors la fonction de diffusion devient une constante, normalisée par
4π. Ainsi, on peut définir ce que l’on appelle la « fonction de phase de diffusion »
notée p(θ), qui s’exprime de la manière suivante :

p(θ) = 4π
f (θ)
Csca

(C.7)

En cas de polarisation du rayonnement, la fonction de phase est remplacée
par une matrice de diffusion (ou matrice de phase) de dimension 4×4, notée P (θ).
Cette matrice décrit la manière dont le champ électrique est modifié lorsque le
rayonnement interagit avec une particule.

Lorsque le milieu de diffusion est composé de particules symétriques orien-
tées de manière aléatoire, la matrice de diffusion peut être exprimée uniquement
en fonction de l’angle de diffusion θ.
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P (θ) =


P11(θ) P12(θ) 0 0
P21(θ) P22(θ) 0 0

0 0 P33(θ) P34(θ)
0 0 P43(θ) P44(θ)

 (C.8)

avec, P11 = P22, P33 = P44, P21 = −P12 et P43 = −P34. Sur la Figure C.1 (page 238),
vous pouvez trouver un exemple de représentation des coefficients de la matrice
de phase.

Figure C.1 – Représentation des coefficients de la matrice de phase à partir de
la LUT de Baum (Baum et al. 2014). (a) représente le 1er terme de la matrice de
phase (Eq. (B.8)), (b) f44 = P44

P11
, (c) −f12 = −P12

P11
et f34 = P34

P11
. Cette figure est inspirée

de la figure proposée par Kokhanovsky et al. 2010.
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AnnexeD
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Ce chapitre présente des résultats obtenus après la rédaction du manuscrit
principal. Ils se concentrent sur deux des perspectives proposées : les restitutions
obtenues après une amélioration de l’estimation de l’altitude du sommet du
nuage (CTH) et la réduction artificielle du CTH pour les nuages de sommet
élevé.
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D.1 Restitution de l’IWV AC après ajustement du
CTH

En ce qui concerne la première question abordée, liée à l’estimation du CTH,
une limite de de 10−3g m−3 a été définie pour les profils de contenu en eau
liquide dans le nuage.

La Figure D.1 (page 242) illustre la distribution du contenu intégré en vapeur
d’eau au-dessus du nuage (IWV AC) avant et après la correction apportée à
l’estimation du CTH.

La correction de l’estimation de l’altitude du sommet du nuage tend à aug-
menter légèrement les valeurs de contenus en vapeur d’eau au dessus des nuages
mais ne modifie pas de manière importante les valeurs extrêmes de contenu
en vapeur d’eau au-dessus du nuage étudiée. Le contenu en vapeur d’eau varie
toujours de 0,6 à 30 kg m−2 avec une majorité des valeurs inférieures à 15 kg m−2.

Figure D.1 – Nouvelle distribution de l’IWV AC pour des nuages liquides, en
vert la distribution sans imposer de limite sur le profil de contenu en eau liquide
dans le nuage (LWC) et en rouge, lorsque l’on fixe une limite sur le profil de
LWC.
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La Figure D.2 (page 243) montre la corrélation entre les nouvelles valeurs
d’IWV AC « vraies » et les valeurs restituées.

Figure D.2 – Restitution de l’IWV AC après correction sur l’estimation du CTH.
La droite noire représente la droite de régression linéaire entre la valeur « vraie »
et la valeur restituée, la droite rouge est la droite y = x et le code couleur
représente l’épaisseur optique du nuage (COT).

En comparaison avec les résultats obtenus dans le chapitre 5 (page 146),
section 5.3 et Figure 5.4 (page 153), une meilleure estimation du CTH permet
d’améliorer la corrélation entre la « vérité terrain » et la restitution (coefficient
de détermination de 0,73 à 0,91). Les cas de surestimation importante tendent
logiquement à disparaître entraînant un taux de sous-estimation plus important,
on passe de 85% à 94% des cas où on sous-estime le contenu en vapeur d’eau au-
dessus du nuage. On obtient un biais de 2,97 kg m−2 et un RMSE de 3,57 kg m−2.
En revanche, l’incertitude a posteriori est toujours mal estimée par l’algorithme
d’inversion.
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Afin d’affiner le biais et le RMSE par gamme de valeurs de contenus intégrés
en vapeur d’eau, et ainsi mieux évaluer les performances de l’algorithme, nous
avons procédé à une classification des données « vraies » du contenu en vapeur
d’eau au-dessus du nuage. Nous avons défini quatre groupes, représentés par
les différents rectangles sur la Figure D.2 (page 243), puis pour chaque groupe,
nous avons calculés le biais et le RMSE. Le Tableau D.1 (page 244)

IWV AC < 3 kg m−2 [3 ; 6[ kg m−2 [6 ; 9[ kg m−2 > 9 kg m−2

biais 0,94 2,21 3,08 4,58

RMSE 1,33 2,67 3,47 4,88

Tableau D.1 – Biais et RMSE calculé pour les quatre classes d’IWV AC « vraie »,
illustrées par les rectangles sur la Figure D.2 (page 243).

Le biais et le RMSE augmente lorsque le contenu en vapeur d’eau au-dessus
du nuage augmente, cette augmentation est liée à une baisse de sensibilité
des bandes spectrales vapeur d’eau C³IEL (1,13 et 1,37 µm) lorsque l’IWV AC
augmente (voir Figure 3.5, page 106).

D.2 Restitution pour des valeurs intermédiaires d’IWV
AC

Concernant le deuxième point, pour palier à l’absence de profils avec des
nuages dont le sommet est compris entre 6-7 km et 10-11 km, nous sommes
parties de l’ensemble de données composé de nuages mixtes et nous avons
artificiellement réduit l’altitude du sommet du nuage de 4 km.

La Figure D.3 (page 245) montre la distribution du contenu intégré en vapeur
d’eau au-dessus du nuage (IWV AC) avant et après la réduction de 4 km du CTH.
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Figure D.3 – Nouvelle distribution de l’IWV AC pour des nuages mixtes, en vert
la distribution sans réduire l’altitude du sommet du nuage (CTH) et en rouge,
lorsque l’on réduit de 4 km le CTH.

Avec cette réduction de 4 km, la gamme de contenu en vapeur d’eau au-
dessus du nuage s’élargit en incluant des valeurs majoritairement inférieures à
1,5 kg m−2, avant la réduction elles étaient globalement inférieures à 0,02 kg m−2.

La Figure D.4 (page 246) présente la corrélation entre l’IWV AC « vraie » et
la valeur restituée pour ces nouvelles valeurs.
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Figure D.4 – Restitution de l’IWV AC après la réduction de 4 km sur l’altitude
du sommet du nuage. La droite rouge représente la droite y = x et le rectangle
noire montre les restitutions lorsque le contenu en vapeur d’eau au-dessus du
nuage est inférieure à 0,02 kg m−2.

On constate que le taux de non-convergence est toujours aussi élevé, on
peut cependant remarquer sur cette figure que pour des valeurs supérieures à
0,2 kg m−2, les valeurs restituées ne sont pas très éloignées des valeurs cibles, les
points se rapprochent assez bien de la droite y = x (à part pour deux points mais
nous n’avons pas eu le temps de regarder en détail pourquoi).

Par conséquent, la limite restituable avec l’algorithme actuelle peut être
estimée à 0,2 kg m−2, cette conclusion reste cependant à confirmer avec un
ensemble de données plus grand.
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