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Chapitre 1

INTRODUCTION

La Terre constitue un systéme qui recoit l'essentiel de son énergie du soleil et fonctionne par
les échanges qui s'effectuent entre les différents compartiments : terre solide, hydrosphére,
atmosphere, cryosphere et biosphere. Les lois physiques fondées sur les principes de conservation de
I'énergie et de la masse ont permis a de nombreux scientifiques d'élaborer des théories de plus en plus
complexes et précises sur les processus gouvernant les échanges, et par conséquent la répartition des

climats a la surface terrestre.

Depuis vingt-cinq ans, les concepts physiques en climatologie ont largement évolué (Pinker,
1990). Ce laps de temps correspond au lancement des premiers satellites opérationnels a vocation
essentiellement météorologique : il s'agit des générations successives, d'une part de satellites
géostationnaires avec la série des Geostationary Operational Environmental Satellite (GOES, le premier en
1975), la série des Geostationary Meteorological Satellite (GMS) et celle des METEOSAT, et d'autre part
de satellites a orbite défilante avec la série des National Oceanic and Atmospheric Administration (NOAA,
en 1972). Les météorologues ont donc été parmi les premiers a apprécier les possibilités offertes par les
plates-formes spatiales en orbite autour du globe terrestre ; celles-ci embarquent des instruments
capables de mesurer les rayonnements réfléchis par I'atmosphere et la surface terrestre dans plusieurs

bandes spectrales, de fagon répétitive et sur de grandes surfaces de notre planéte.

Les potentialités satellitaires en terme de résolutions spectrale, spatiale et temporelle se sont
accrues au fil des années ; elles ont contribué a l'essor d'une nouvelle discipline : la télédétection
spatiale dont le but est d'analyser les images numériques de la Terre et d'en extraire des informations
utilisables dans de nombreux domaines d'application tels que la météorologie, I'océanographie,
I'agronomie, I'hydrologie ou encore la cartographie pour n'en citer que quelques-uns. Ces données
concernant la surface terrestre, qu'elles soient sous forme d'images de satellites ou de données traitées,
constituent une source d'information utile et, dans certaines conditions, essentielle. C'est le cas des
surfaces océaniques pour lesquelles la communauté scientifique ne dispose que d'un nombre assez
réduit de mesures in situ. Celles-ci, collectées par des navires commerciaux, ont permis 1'élaboration de
cartes de bilan énergétique a la surface des océans pour une échelle spatiale de plusieurs centaines de
kilometres. Mais ces atlas climatologiques des flux d'énergie et de matiére, déterminés par des

moyennes de mesures in situ sur des dizaines d'années, ne représentent en définitive qu'une
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photographie "instantanée” d'une réalité extrémement fluctuante. En effet, le climat, en tant que
comportement moyen du systéme formé par l'atmospheére et l'océan obtenu en lissant ce que l'on
pourrait appeler la turbulence météorologique, est variable a toutes les échelles de temps et d'espace ;
d'ot1 la nécessité d'aborder les phénomenes qui régissent les comportements de l'eau et de l'air d'un
point de vue dynamique, en étudiant les processus d'échanges se déroulant a l'interface océan-

atmosphere.

Cette approche est possible avec les satellites, qui, & cause de leur grande couverture spatiale,
leurs résolutions temporelle et spectrale élevées, sont apparus comme des outils indispensables dans
l'étude des flux de surface. Les satellites se présentent comme un instrument rapide et efficace des
connaissances météorologiques et de prévision a court terme. Les instruments variés embarqués sur
les plates-formes spatiales permettent l'acquisition d'une information synoptique et rapidement
transmise depuis l'espace. Par exemple, les satellites METEOSAT apportent une vision cinématique de
l'atmosphere, les images acquises toutes les demi-heures permettant le suivi des mouvements de tous
les systtmes nuageux. Les données satellitaires sont le fondement des modéles du bilan radiatif
intégrant le couplage dynamique des milieux océanique et atmosphérique, les échanges a leur

interface i.e. tous les phénomeénes qui constituent la base de la climatologie.

Le signal mesuré par les capteurs satellitaires intégre l'influence de nombreux facteurs, ce qui
augmente considérablement la difficulté d'interprétation des données. Mais cela met en relief la
complexité des phénomeénes observables depuis l'espace et permet la détermination des composantes
du bilan énergétique a la surface océanique, par exemple. Cette derniére phase n'est pas directe en
raison des interactions avec l'atmosphére du rayonnement réfléchi vers le capteur satellitaire. Les
quatre composantes majeures du bilan thermique a la surface des océans —le flux solaire net, le flux
ondes longues net, le flux de chaleur latente et le flux de chaleur sensible— sont déterminés a l'aide de
modeles dont les parameétres se déduisent des données satellitaires. Celles-ci proviennent surtout des
capteurs imageurs dans les domaines du visible et de I'infrarouge, 4 bord de satellites géostationnaires
(type METEOSAT) ou héliosynchrones polaires (type NOAA). L'incorporation de ces nouvelles
connaissances dans les modeles globaux du systéme océan-atmosphére, modeles de circulation
générale atmosphérique et océanique, et maintenant modeles couplés océan-atmosphere, permettra
une meilleure prévision des variations climatiques, globales dans un premier temps, puis régionales

dans un futur proche, a moyen terme, et sans doute & long terme.

Cette these s'inscrit dans le contexte général de I'étude des changements du climat a I'échelle
du globe et se focalise sur les surfaces océaniques, d'un grand intérét au niveau des échanges d'énergie
avec l'atmosphére. En effet, 'océan réagit dans son ensemble a plus ou moins longue échéance, a toute
modification locale de son état de mouvement, ou des propriétés physiques de l'eau ou de

I'atmospheére qui la surmonte. L'importance météorologique des étendues océaniques et de leurs
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Nous consacrerons la troisiéme partie a la détermination du flux ondes longues net a la
surface océanique. Nous analyserons d'abord les résultats obtenus a l'aide de relations semi-
empiriques. Une recherche bibliographique permettra de sélectionner une méthode opérationnelle
plus complexe afin de calculer le flux ondes longues incident a la surface : ce modgle, celui de Schmetz
et al. (1986), sera appliqué dans un premier temps aux mesures in situ afin d'en tester la validité sur

'océan et nous envisagerons son applicabilité aux données METEOSAT sur notre zone d'intérét.

Enfin, une premieére approche sera envisagée, concernant l'un des aspects physiques du
systéme climatique le moins connu : le rdle de la nébulosité sur les flux radiatifs et turbulents. Nous
aborderons d'abord la relation qui peut exister entre I'ennuagement et les flux radiatifs. Puis, nous
nous limiterons essentiellement a une étude qualitative en considérant diverses situations classées

selon la nature du ciel observé. C'est l'objet de cette ultime partie.



Chapitre 2

LES ECHANGES OCEAN-ATMOSPHERE

Dans un premier temps, nous définissons dans ce chapitre le contexte de I'étude en précisant
des notions telles que climatologie, variables, systéme et variabilités climatiques, circulations générales
atmosphérique et océanique, couches limites. Il s'agit dans un second temps d'examiner l'importance,
le poids des principaux flux les uns par rapport aux autres, et leurs variabilités a différentes échelles

spatiales et temporelles en considérant le bilan total d'énergie a plusieurs niveaux d'altitude.

La description des ordres de grandeur des flux d'énergie et de masse commence au sommet de
l'atmosphere ot les phénomenes mis en jeu sont purement radiatifs. A mesure que l'on s'approche de
la surface, des processus non radiatifs liés a la convection et a la turbulence atmosphérique prennent
place dans des bilans zonaux et régionaux. Enfin, au niveau local, les flux radiatifs et turbulents
prennent des valeurs extrémement variables selon 1'échelle temporelle considérée : cette approche
nous permet de mettre en évidence les mécanismes complexes résultant en des échanges d'énergie et
de matiere a l'interface océan-atmosphere, liés aux mouvements dynamiques des deux fluides en

contact.

L'estimation des flux de surface passe par la connaissance a priori de nombreux parametres
climatiques ; ces derniers sont reliés par des relations empiriques et/ou statistiques ; ils sont

déterminés a l'aide de mesures directes in situ ou par l'intermédiaire de données satellitaires.

Apres avoir parcouru les avantages et inconvénients des différents moyens de mesure actuels,
nous exposons les trois principales méthodes de restitution des flux de surface qui reposent en fait sur

des aspects théoriques bien définis dans la théorie de similitude de Monin-Obukhov.

Enfin dans une derniére partie nous fixons la paramétrisation utilisée pour la détermination
des flux turbulents a l'interface océan-atmosphere, sachant que nous allons focaliser notre étude a la
fois sur une échelle régionale pour le calcul de flux climatologiques et sur une échelle locale pour
l'estimation de flux instantanés. Ce chapitre n'étant qu'une entrée en matiére, le lecteur intéressé
trouvera avantage a consulter les divers ouvrages de référence cités, qui donnent une description
détaillée des phénomeénes océaniques et atmosphériques présentés, a savoir : sur le climat, les exposés

de Trewartha (1968) et Pédelaborde (1991) ; sur l'atmosphére et ses aspects radiatifs, Liou (1980) et



10 Chapitre 2 - Les échanges océan-atmosphere

Houghton (1986), et ses aspects dynamiques, Holton (1972) ; pour une introduction sur l'océan, on
consultera Vanney (1991) et Minster (1994), pour poursuivre avec Lacombe (1965) et Ivanoff (1972) en
ce qui concerne l'océanographie physique ; enfin, une premiere approche de la météorologie dans son
ensemble est utile avec Triplet et Roche (1977). La théorie des couches limites peut se trouver dans les
traités de Businger (1978) et de Cousteix (1989) ; les principes fondamentaux de la télédétection sont

décrits dans Becker {1978).

2.1 Généralités

2.1.1  Notions sur le systeme climatique

Le climat, on s'en doute, n'est pas une grandeur mesurable. Dans le contexte des géographes et
des météorologues, le climat est considéré comme quelque chose de solide, ou en tout cas de si peu
variable qu'il peut étre assimilé a une référence fixe. On le caractérise alors, en un lieu donné, par la
valeur moyenne sur trente ans d'un certain nombre de grandeurs physiques variables (Pédelaborde,
1991), ce qui implicitement revient a faire une hypothése de stationnarité des parametres climatiques
sur cette période. Cette approche purement descriptive, et en quelque sorte statique, de la climatologie
est d'une grande utilité pratique, mais elle est insuffisante pour aborder les questions de variabilité
climatique. Ce probléme nécessite le développement d'une climatologie dynamique prenant en compte
les bases physiques du fonctionnement du systéme climatique, et particulierement de l'atmosphere qui
est le milieu dans lequel se définissent les divers parameétres météorologiques qui conditionnent le

climat.

La description du climat peut étre formalisée comme un probleme d'estimation des
parametres climatiques a partir des séries temporelles d'observation des parametres météorologiques.
Rappelons a ce sujet que la météorologie permet une description et une prévision précise et
déterministe des conditions atmosphériques alors que la climatologie — 1'étude du climat ! — doit
nécessairement se limiter a une représentation probabiliste des événements atmosphériques. De méme
l'on convient d'appeler "parametres climatiques” les parameétres caractérisant une représentation
statistique des états atmosphériques, par opposition aux "parametres météorologiques" qui décrivent
I'état instantané de l'atmosphére. Exemples : température moyenne (son cycle annuel), vitesse
moyenne du vent, distribution des directions d'ou il souffle, durée d'insolation, la quantité de pluie (sa

répartition sur I'année), ...

La variabilité est un caractére intrinseque du climat : c'est un déplacement de 'équilibre qui se
traduit par un changement de climat c'est-a-dire une modification en quelque sorte du niveau de
consigne du climat moyen. La variabilité climatique a essentiellement deux origines : des causes

externes telles que l'inconstance du flux radiatif émis par le soleil, les changements de la composition
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de T'air (gaz a effet de serre par exemple), et des rétroactions internes induites par des constantes de
temps trés différentes dans les diverses parties du systéme climatique. La situation d'équilibre du
climat se réduit a l'existence de fluctuations autour du climat moyen, sans qu'il n'y ait d'évolution

irréversible dans un sens ou dans l'autre.

Les climats dépendent d'un ensemble de processus astronomiques, physiques, chimiques et
biologiques, opérant sur une trés large gamme d'échelles spatiales et temporelles, avec de nombreuses
interactions parfois extrémement complexes entre les différents composants - atmosphere,

hydrosphere, cryosphére et biosphére notamment - de ce que l'on peut appeler le systéme climatique.

Le systeme climatique réel est un systéeme qui existe dans les trois dimensions spatiales -
latitude, longitude, altitude dans I'atmosphére ou profondeur dans l'océan - et dans le temps. Toutes
les questions pratiques doivent se poser en considérant les fluctuations météorologiques, les cycles
annuels et diurnes, les anomalies climatiques comme celles associées aux événements El Nifio -
Southern Oscillation (ENSO), liés aux diverses rétroactions de toute origine (physique, chimique,

anthropique), et aux variabilités (forcages internes et externes...).

La partie du systéme climatique la plus variable est constituée par l'atmosphére dont la
circulation générale détermine la répartition des divers climats a la surface du globe. Elle constitue une
sorte de filtre qui contrdle les échanges radiatifs entre la surface du globe et I'espace, et joue un rdle
moteur dans le cycle hydrologique qui contribue aux variations d'albédo (neige, nuages) et aux

échanges avec les autres parties du systeme climatique.

L'océan, composant majeur de I'hydrosphére, qui occupe deux tiers de la surface de la planéte,
intervient sur le climat de deux manieres : directement par des échanges thermodynamiques et
indirectement par des échanges biogéochimiques. L'océan joue, vis-a-vis du climat, un rdle que I'on
peut qualifier de régulateur. Quand il est chauffé par le rayonnement solaire, il réagit par le stockage
d'une partie de I'énergie et par l'évaporation. Quand il est refroidi, il réagit par des mouvements
convectifs verticaux qui apportent de la chaleur a la surface. Le résultat est que la température de
surface de l'océan, en un lieu donné, ne varie guere de plus de 1°C au cours d'une journée et de 10°C
au cours de l'année alors que cette variation peut atteindre 80°C a la surface de certaines zones
terrestres. D'une maniére générale, la réponse de I'océan aux variations d'apports énergétiques est
relativement lente, et il s'ensuit un décalage dans le temps des efforts induits, ainsi qu'un décalage
dans l'espace en raison des courants. L'océan est donc un agent de variations climatiques, avec des

conséquences concrétes bien visibles tel le phénomeéne EI Nifio, par exemple.

En fait il est fondamental de prendre en compte le fonctionnement thermodynamique de
I'océan couplé a l'atmosphére pour prévoir le climat qui régnera au-dela de quelques semaines et

prévoir l'influence des activités humaines sur l'évolution du climat & moyen terme, sur quelques
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dizaines d'années. Pour y parvenir, il y a deux voies possibles et complémentaires : la modélisation et
I'observation. Actuellement, ni la puissance des ordinateurs, ni encore moins les moyens d'observation
ne peuvent permettre de décrire simultanément les phénomeénes physiques a toutes les échelles de

temps et d'espace qui seraient nécessaires pour une compréhension parfaite.
2,1.2 Notions de circulations générales de I'atmosphere et de 'océan

Les parameétres météorologiques peuvent dans une certaine mesure étre influencés par des
facteurs purement locaux (nature du sol, couvert végétal, rugosité) qui contribuent a modifier les
bilans thermiques et hydriques en surface et la turbulence dans les basses couches de I'atmosphere, et
produire des variations que I'on qualifie de microclimats. A une échelle plus grande, les variations de

topographie peuvent conduire a des particularités régionales.

Cependant, ces variations n'apparaissent en définitive que comme des adaptations locales et
régionales d'une circulation atmosphérique a I'échelle planétaire qui détermine l'origine et les
propriétés des masses d'air advectées en un endroit donné, et dont dépend la plus grande partie de la
variabilité atmosphérique. Ces mouvements d'une échelle de plusieurs milliers de kilometres

constituent ce que l'on appelle la circulation générale atmosphérique.

Cette circulation d'échelle planétaire a son origine dans un déséquilibre énergétique
permanent entre les diverses parties de l'atmosphére, alimenté par la répartition inégale du
rayonnement solaire. En moyenne globale, I'énergie solaire nette absorbée par l'atmosphere et la
surface terrestre doit étre ‘égale a I'énergie infrarouge rayonnée vers l'espace par la planéte. Cependant,
le réchauffement solaire est fortement dépendant de la latitude, avec un maximum a I'équateur et un
minimum aux pdles. Au contraire, le rayonnement infrarouge sortant ne dépend que peu de la
latitude. Ainsi, il y a un excés de rayonnement dans la région équatoriale et un déficit dans les régions
polaires. Cette différence dans le réchauffement terrestre crée un gradient de température dirigé de

I'équateur vers les poles.

L'atmosphere peut étre considérée comme un systeme thermodynamique maintenu hors
d'équilibre par des échanges radiatifs avec 1'espace, absorption de rayonnement solaire et émission de
rayonnement infrarouge, a sa frontiere supérieure, et par des échanges d'énergie, de matiére et de
quantité de mouvement avec la surface du globe terrestre : océans, glaces polaires, sol et végétation.
Les gradients de densité, résultant de 1'hétérogénéité spatiale de ces échanges énergétiques, et les

forces de pression qui leur sont associées, donnent naissance aux mouvements atmosphériques.

Si 'on assimile I'atmosphére a un moteur thermique fonctionnant entre une source chaude et
une source froide, dans la cellule de Hadley, l'air s'éleve a l'équateur (convection thermique), qui
constitue la source chaude, et descend vers le trentiéme paralléle, la source froide, c'est-a-dire qu'il

transforme en énergie cinétique 1'énergie potentielle créée par le contraste thermique. Cette origine
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thermodynamique de I'énergie nécessaire a la circulation générale ne peut plus guére s'admettre
aujourd’hui (Pédelaborde, 1991). En dehors de la cellule équatoriale, il est impossible de distinguer
une circulation verticale de ce type thermique. On admet universellement de nos jours que les
échanges s'effectuent de proche en proche, et non par un courant continu du pole vers 1'équateur. Il y a
donc des échanges a des échelles inférieures et s'il y a un transport sur des milliers de kilomeétres, c'est
par transfert entre mouvements d'échelle caractéristique de l'ordre de mille kilometres (grandes

perturbations).

Par conséquent, les mouvements de grande échelle ont tous une cause essentiellement
dynamique. Les effets thermiques n'interviennent en somme que comme des phénomeénes forcés
secondaires, en ce sens que l'énergie qu'ils mettent en jeu est petite, comparée a celle qui est
transformée par les effets dynamiques. La circulation générale atmosphérique est donc déterminée a la
fois par des causes thermiques et par des causes mécaniques. Les facteurs thermiques tendent a établir
une circulation méridienne, les facteurs mécaniques, une circulation zonale en altitude surtout. La

circulation réelle, beaucoup plus complexe, résulte de la combinaison de ces deux effets.
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Figure 2.1 - Représentation schématique de la circulation générale atmosphérique d'aprés Blanchet
(1987). L’explication tricellulaire de Rossby réalise une large synthése qui rend compte a la fois des mouvements
zonaux et des mouvements méridiens. Toute la circulation générale atmosphérique s’expliquerait essentiellement

par des combinaisons et des ajustements de forces.
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La figure 2.1 donne un apercu de la complexité de la circulation générale atmosphérique qui se
subdivise en plusieurs cellules selon la latitude (cellules de Hadley, de Ferrel et polaire), la structure
dans les régions polaires étant encore mal connue ; en effet, le facteur climatique essentiel de la zone
tempérée est l'interférence des deux masses d'air tropicale et polaire. Celles-ci ne se mélangent pas,
mais restent séparées par une surface théorique que 'on appelle une discontinuité ou front : c'est le
front polaire bien visible sur la figure 2.1. Indiquons tout de suite que d'une part, ce front polaire doit
s'entendre au sens large car il existe en réalité une multitude de discontinuités, liées a la présence
d'une zone d'instabilité barocline. D'autre part la notion de front polaire n'est pas admise

théoriquement par tous les météorologistes et est sujette a discussion.

Le role de régulateur du climat a diverses échelles de temps est assuré par l'océan ; il
s'explique par le biais de la circulation générale océanique qui présente une organisation analogue a

celle de I'atmosphere.

Si la température des océans reste en moyenne constante d'une année a la suivante, et ceci a
toutes latitudes, c'est grace a l'état de mouvement des eaux qui permet d'évacuer vers les régions
polaires défavorisées, a l'exception des polynies ou l'évaporation est intense, 1'énergie solaire
emmagasinée aux faibles latitudes. C'est une des conséquences visibles de la circulation océanique qui
régit en grande partie la répartition verticale des températures, sauf dans la couche superficielle, ot
généralement l'énergie solaire et les échanges thermiques avec l'atmosphére constituent les facteurs
prédominants. Cette circulation générale océanique englobe deux grands phénomeénes : d'une part,
une circulation plus ou moins superficielle, attribuée aux vents ; d'autre part, une circulation
thermodynamique ou "thermohaline”, liée aux variations de densité de I'eau. En effet, si la densité des
eaux de surface devient, par diminution de la température ou par augmentation de la salinité,
supérieure & celle des eaux sous-jacentes, des mouvements de convection dite thermohaline prennent
naissance, les eaux de surface coulant jusqu'aux surfaces isopycnes correspondant a leur densité. Ces
mouvements de convection thermohaline peuvent parfois s'étendre sur plusieurs milliers de metres,
comme c'est le cas dans les zones de formation des eaux profondes ; plus souvent, ils se limitent a la
couche superficielle ol ils se composent avec les mouvements induits par les vents. Les eaux de
surface coulent non seulement dans les régions ol leur densité est particulierement grande, mais
également dans les zones de convergence des courants de surface. Bien entendu ces mouvements
descendants de l'eau doivent s'accompagner quelque part de mouvements inverses, ascendants

appelés upwellings en anglais.

L'océan affecte le climat car les courants transportent de la chaleur : il s'effectue un transport
net de chaleur de l'équateur vers les pdles lorsque de l'eau chaude s'écoule vers les hautes latitudes
pour se refroidir au contact de I'atmosphere. Les océans contribuent pour environ 50% au transport

méridien de chaleur dans le systéme océan-atmosphere comme l'indique la figure 2.2.
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Transports meridiens d’energie dans le systeme ocean-atmosphere
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Figure 2.2 - Transports méridiens de chaleur exprimés en 10° W, dus aux courants atmosphériques (T )
et océaniques (T,) en moyenne annuelle d'apres Carissimo et al. (1985). La courbe (T ,+T,) représente la somme
totale d’énergie transportée de I'équateur vers les pdles dans le systéme océan-atmosphere ; elle montre une
asymétrie importante entre les deux hémisphéres, due a leurs différences physiques et géographiques : plus de
continents dans 1'hémisphere nord par exemple. Remarquons aussi que le réchauffement dii aux courants
océaniques aux moyennes latitudes est plus important que celui dfi aux mouvements atmosphériques, avec des

valeurs plus élevées dans I'hémisphere nord que dans 1"hémisphere sud.

Une étroite interaction s'établit entre océans et atmosphere, la répartition spatiale de I'énergie
transmise a cette derniere par les océans étant régie principalement par les grands courants marins,
qui réciproquement sont entretenus par les courants atmosphériques ; ceux-ci dépendent eux-mémes
de la répartition spatiale de 1'énergie transmise a I'atmosphere par les océans. Ce cycle confirme que

océans et atmosphere constituent un systéme couplé.
2.1.3  Couches limites océan-atmosphére

Le systéme océan-atmosphere peut étre symbolisé par une succession de couches qui lui

confére une structure étagée, représentée sur la figure 2.3.
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Atmosphere Libre

1 km
Couche Limite Planétaire (CLP)

100 m
Couche de Surface (CS)

Interface 0m

Couche superficielle de I'océan
avec thermocline saisonniére

100 m
Couche de transition
avec thermocline permanente

200 m

Océan Profond

Figure 2.3 - Structure étagée du systeme océan-atmosphére. L'échelle des altitude et profondeur n'est

pas respectée. Les chiffres indiqués représentent des valeurs moyennes pour les épaisseurs des diverses couches.
2.1.3.1 Partie atmospheére

Selon la valeur des flux turbulents, il est possible de différencier classiquement plusieurs
couches atmosphériques selon la verticale. A partir du haut de la figure 2.3, nous distinguons d'abord
I'atmosphere libre qui commence au sommet de la couche limite planétaire (CLP), c'est-a-dire a
l'altitude ot les flux turbulents deviennent négligeables, soit une hauteur de l'ordre du kilometre

variable avec la stratification thermique.

Puis, la couche limite planétaire (CLP) qui représente la partie de 1'atmospheére dans laquelle
les influences dynamiques et thermiques de la surface terrestre sont directement et constamment
sensibles. Ces influences perturbatrices étant généralement génératrices d'instabilités diverses et de
turbulence, la CLP pourra étre définie de fagon a peu pres équivalente comme la zone inférieure de
I'atmosphere soumise de fagon continue & l'action de la turbulence. Elle est caractérisée par des flux
turbulents non nuls et des profils de vent, soit spiralés dans le cas stable, soit mélangés dans le cas
instable. La formation de la CLP est une conséquence des interactions entre l'atmosphere et sa surface

sous-jacente. La surface fonctionne comme une source ou une perte d'énergie, par chaleurs sensible et
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latente, et de quantité de mouvement, vers l'atmosphere. Cependant la CLP n'est pas trés bien définie,

comme par exemple dans les trois cas de figure suivants :

- Dans le cas d'une forte instabilité au-dessus d'une couche "profonde" d'atmosphere,
la CLP est difficile a décrire car il y a présence de nuages convectifs et d'averses. En principe,
pratiquement toute la région de la tropospheére fait partie de la CLP. Cependant, l'interaction de
I'atmosphere est a la fois directe et indirecte, et une compréhension des processus convectifs a méso-
échelle ainsi que de la dynamique des nuages est nécessaire. Dans ce cas, la CLP est souvent définie

comme la couche s'étendant de la surface a la base des nuages.

- Dans le cas d'une atmosphere stratifiée stable, les échanges turbulents verticaux sont
supprimés et le couplage entre couches adjacentes est atténué. La CLP stable est par conséquent
souvent complexe, incluant des ondes internes, de gravité, des nappes de turbulence... Les conditions

d'état stable et d'uniformité horizontale sont rarement remplies.

- Le plus grand groupe de phénomeénes de couche limite est causé par la non
uniformité de la surface. Il n'y a pas seulement les variations de rugosité, de température, d’humidité
et d'albédo, mais aussi les effets orographiques qui produisent des circulations & plus petite ou plus
grande échelle. Dans ce cas c'est l'approximation de stratification plane qui est mise en cause puisque

I'on se rameéne a une configuration de 1'écoulement turbulent autour d'un obstacle.

La variabilité de la surface due aux effets de terrain, a la rugosité, et de 'atmosphere avec les
conditions de stabilité ou de stratification, conduit & un grand nombre de conditions limites de sorte
qu'il est difficile de donner un ordre de grandeur de la CLP. En général, la limite supérieure de la CLP
est définie par la couche d'inversion, autrement dit l'endroit oi1 la température augmente avec

l'altitude.

Néanmoins, dans les zones de hautes pressions subtropicales qui correspondent a des zones
de subsidence de la circulation atmosphérique, la hauteur de la CLP est minimale ; elle varie de 1 a 2
km. Les turbulences d'origine mécanique provoquées par le cisaillement de vent éléve le taux
dhumidité. La diminution de température avec l'altitude entraine, suivant la loi de Clausius-
Clapeyron (voir Annexe B), une sursaturation de l'air expliquant la présence de petits nuages sous la
couche d'inversion. Ces petits nuages étendus sont importants pour le climat car ils ont un albédo fort
et changent ainsi le rayonnement absorbé par l'océan. Ils sont délicats et de faibles changements de
conditions les font disparaitre. Dans les zones tropicales de basses pressions, les variations de
flottabilité entrainent une forte activité convective, d'oli la formation de nuages a haute structure
verticale, élevant la couche d'inversion a des altitudes pouvant atteindre 15 km. Pendant ces
formations orageuses, beaucoup d'eau est advectée. Une partie redescend sous forme de pluie et de

gréle, l'atmosphere gagnant de I'énergie par restitution de chaleur latente, l'autre partie est transportée
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vers les hautes latitudes par la circulation générale atmosphérique. On observe donc des variations
importantes, de I'ordre de 1 a 15 km, de I'épaisseur de la CLP selon les conditions de pression et de

température.

Nous trouvons ensuite la couche de surface (CS), aussi dénommée couche "a flux constants”, a
I'exception des zones de transition : c'est la partie basse de la CLP a l'intérieur de laquelle il est possible
de négliger la rotation due a la force de Coriolis (Holton, 1972). Elle est caractérisée par des flux
turbulents de quantité de mouvement et de chaleur ne variant que peu avec l'altitude, donc supposés
constants : en général on considére que les flux restent constants pour une hauteur représentant 10%
de I'épaisseur de la CLP. L'épaisseur de la CS est typiquement de quelques dizaines de métres et varie
avec la stratification thermique. Le profil de vent y suit une loi logarithmique universelle. Nous

reviendrons ultérieurement sur ce point.

A priori, en raison de 'absence de relief et de couvert végétal au-dessus de l'océan, 'étude de la
CS apparait plus simple que sur les continents. Mais la surface étant fluide, d'importantes rétroactions

voient le jour d'ot1 une complexité accrue.

Les flux de surface océan-atmosphére changent les conditions atmosphériques a grande
échelle et controlent la circulation générale atmosphérique et le climat. Donc la connaissance de la
structure complexe de la CLP, et par conséquent de la CS, est fondamentale pour la compréhension
des circulations atmosphériques a grande échelle. L'écoulement dans la CLP est dominé par la
turbulence, caractéristique d'autant plus importante que la surface sous-jacente est fluide. Cette

composante essentielle de la CLP facilite le transfert de vapeur d'eau, de chaleur et de quantité de

mouvement.
2.1.3.2 L'interface océan-atmosphere

L'interface océan-atmosphere, improprement appelée couche limite, se définit comme le lieu
ou se déroulent les phénomenes d'échanges entre deux fluides turbulents. On y observe des
changements d'état, des échanges de quantité de mouvement, des transferts d'énergie, des transits de
substances et des transports de chaleur. Aussi, selon la nature des mécanismes qui s'y produisent,

mécanismes associés a des théories physico-chimiques distinctes, différentes appellations existent.

Ainsi les échanges de matiére et de chaleur sensible s'effectuent dans cette couche interfaciale
essentiellement par diffusion moléculaire : on parle alors de couche moléculaire, d'une épaisseur de
quelques microns. Si I'on étudie l'interface dans le cadre de la mécanique des fluides, la théorie montre
que la couche limite peut se scinder en deux parties, l'une externe ot la turbulence est développée et
l'autre interne, dominée par les contraintes visqueuses : spatialement il apparait donc que l'action de la
viscosité est limitée a une tres mince zone prés de linterface elle-méme, dénommée sous-couche

visqueuse (Cousteix, 1989). Du point de vue radiatif, le rayonnement solaire pénéetre dans 'océan, est
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absorbé sur une profondeur d'environ cent metres alors que les pertes de chaleur par rayonnement
infrarouge thermique, par chaleurs sensible et latente se situent dans une couche trés mince a la
surface océanique, ce qui résulte en un flux de chaleur net sortant a travers l'interface, la ou les
gradients de température sont les plus intenses (McAlister et McLeish, 1969). Or, seulement 15% du
flux solaire entrant est absorbé dans cette sous-couche visqueuse, ce qui ne suffit pas a équilibrer son
bilan thermique. Par exemple dans des conditions de vent et de vagues modérés, cette sous-couche
visqueuse est typiquement plus froide, de quelques dixiémes de degrés Celsius que l'eau
immédiatement sous-jacente et par conséquent gravitationnellement instable. Ce phénomeéne est
appelé effet de peau et l'interface s'apparente alors & un film trés mince plus froid que les eaux sous-

jacentes (Katsaros, 1980).

Ainsi la plupart des mécanismes, turbulents, radiatifs et diffusifs, ont lieu dans une méme
couche de quelques millimetres de profondeur. La couche limite est donc une conséquence des
nombreux processus physiques complexes se produisant entre les deux milieux océan et atmosphere.
L'importance relative de ces processus de mélange et de transferts de chaleur varie avec I'insolation,
l'ennuagement, la vitesse du vent, les conditions de vague et les gradients de température et
d'humidité pres de la surface. Un changement infime des propriétés surfaciques suffit & modifier les
mécanismes d'échanges et de transferts d'énergie et de matiére. Par exemple, la génération des vagues

et des courants par le vent dépend de la tension superficielle de surface.
2.1.3.3 Partie océan

De méme dans l'océan, il est possible de différencier plusieurs couches selon la salinité et
surtout la température. En raison de son immense capacité calorifique, 1'océan constitue de trés loin le
principal réservoir de chaleur a la surface du globe. Ce stockage jusqu'a des profondeurs relativement
grandes est surtout effectué, grace aux brassages convectifs, par les couches d'eau de surface, qui
forment la couche de mélange océanique. Comme cette couche "haute” de I'océan se trouve sous I'effet
direct de l'éclairement solaire, des échanges thermiques avec l'atmosphere, et du brassage provoqué
par les vents, elle est trés turbulente, de température et de salinité relativement constantes sur la
verticale. L'épaisseur de la couche de mélange est typiquement d'une centaine de metres variable avec
la hauteur de la thermocline, sa limite inférieure qui correspond a la présence d'un fort gradient
thermique. Cette limite se rencontre a des profondeurs variables selon les zones et les régions, les
saisons et les types de temps. Ainsi, suivant les régions, elle peut atteindre deux cents a huit cents
metres d'épaisseur en hiver alors qu'elle n'atteint généralement que cinquante metres en été. Toujours
suivant les régions, sa température varie de 2 a 10°C selon les saisons. Il peut méme y en avoir
plusieurs : on distingue alors la thermocline permanente, en profondeur, et la thermocline saisonniere,
plus proche de la surface. La couche de mélange océanique peut se scinder en deux parties : I'océan de
surface ou océan superficiel, si¢ge de la thermocline saisonniére et une couche de transition qui a pour

limite inférieure la thermocline permanente. L'existence et les variations d'épaisseur de la premiére
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dépendent essentiellement des saisons (Ivanoff, 1972). La thermocline saisonniére peut é&tre considérée
comme étant la résultante des échanges thermiques avec l'atmosphere et de l'absorption de l'énergie
solaire en profondeur : les premiers déterminent la température de la couche de mélange superficielle,
la seconde fixe le profil de la thermocline proprement dite. Celle-ci péneétre d'autant plus

profondément que le gradient vertical de température est plus faible.

L'épaisseur de la couche de mélange dépend surtout de la vitesse du vent : plus turbulente et
plus profonde en hiver quand le vent est intense, elle peut se creuser brutalement lors d'une tempéte
ou s'amincir en quelques jours par temps calme. Cette épaisseur définit I'importance du réservoir de
chaleur en contact avec I'atmosphére et donc le réle de régulateur thermique de I'océan sur le climat.
La température de la couche de mélange s'éleve quand 1'océan absorbe plus de chaleur qu'il n'en rend
a l'atmosphere si bien que dans I'hémispheére nord, la température de l'eau est maximale en septembre
et, I'inverse se produisant en hiver, minimale en mars. La thermocline devient alors une véritable
barriere empéchant tout échange, thermique ou chimique, selon la verticale. Une couche d'eau
superficielle chaude et quasi homogene se trouve ainsi pratiquement isolée, ce qui confére a la
thermocline d'été un réle important sur les plans chimique et biologique. Cette discontinuité limite
vers le bas la couche chaude soumise directement aux influences externes ; elle est également une
frontiére biochimique essentielle, car elle conditionne les échanges verticaux entre la surface, olt se
déroulent la photosynthése, et les eaux plus profondes généralement plus riches en sels nutritifs. En
hiver, c'est-a-dire en l'absence de thermocline saisonniére, 1'épaisseur de cette couche superficielle
homogene peut atteindre celle de toute la couche d'eau surmontant la thermocline permanente. Vers
50° de latitude, la thermocline permanente remonte a la surface pour constituer les fronts polaires
océaniques, existence de tres fortes différences de température entre les courants subtropicaux chauds
et les courants subpolaires froids, assez analogues aux fronts polaires atmosphériques et qui se

déplacent continuellement en fonction des courants.

Le reste de la colonne d'eau placée sous la thermocline permanente présente une température
constante dans le temps comme dans l'espace. Ces eaux froides dont la température décroit
progressivement de 5°C a moins de 2°C constituent l'océan profond. L'ensemble des eaux profondes
est alimenté par des plongées d'eau qui s'effectuent en des régions bien déterminées, en général des

zones subpolaires.

L'océan et ['atmosphere présentent donc des structures similaires de couches dynamiques avec
néanmoins des échelles de hauteurs différentes ainsi que des parametres physiques les régissant
variables : pression et température pour l'atmosphere, salinité et température pour l'océan. De plus, la
circulation dans l'océan est régie par des échelles de temps plus longues (quelques mois) que dans
l'atmosphere (quelques jours). Ces différences a la fois spatiales et surtout temporelles rendent la

modélisation du systéme couplé océan-atmosphere difficile. Cependant elles permettent, dans une
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premiere approche, de modéliser les diverses composantes du systéme climatique séparément en

représentant leurs interactions sous forme de conditions aux limites imposées.

2.2 Bilans énergétiques dans le systeme climatique

L'énergie reque par la Terre du soleil est restituée sous forme de rayonnement thermique de
grandes longueurs d'onde : I'ensemble terre-atmosphere est un systéme transformant le rayonnement

solaire de courtes longueurs d'onde recu en radiations infrarouges rayonnées vers l'espace.

Cette énergie solaire est principalement absorbée par la surface terrestre (océans inclus), alors
que la plus grande part du rayonnement thermique émis vers l'espace provient au contraire de
l'atmosphere. Des mécanismes intermédiaires permettent a la surface terrestre de transmettre a
l'atmosphere la majeure partie du rayonnement solaire absorbé. Le rdle essentiel est joué par les
phénomenes d'évaporation : en fait les océans plus l'atmosphére constituent une machine
thermodynamique unique composée d'une phase gazeuse et d'une phase liquide ; dans ces deux
milieux, les énergies mécaniques mises en jeu sont faibles. A l'inverse, les échanges d'énergie
mécanique et surtout thermique entre les deux phases, a travers la surface des océans, au sein de la
couche limite, sont trés importants verticalement. Les principaux phénomeénes intervenant alors sont le
transfert turbulent dans la couche atmosphérique de surface et la diffusion moléculaire dans l'interface

elle-méme.

Comme il existe différentes échelles d'observation du climat il en va de méme pour le bilan
énergétique total ; il est donc possible d'estimer celui-ci de fagon globale, a I'échelle de la planete, de
maniére zonale ou régionale en considérant les variations latitudinales du bilan thermique total

moyenné sur les longitudes, ou encore localement, en des points précis du globe terrestre.
221 Bilan énergétique planétaire : un équilibre radiatif

La fagon la plus simple d'aborder le climat du systéeme planétaire est de considérer la Terre et
son atmosphere comme un tout et d'évaluer la température d'équilibre globale. Ce qui revient a faire
un bilan thermique au sommet de l'atmospheére, pris par convention a une altitude de 30 km. Les
échanges d'énergie entre le systéme climatique et son environnement cosmique se font pratiquement
entierement par rayonnement ; le flux de chaleur interne de la Terre, 0,06 Wm? en moyenne globale,
est négligeable a c6té des flux d'origine solaire, ce qui justifie le fait que seule la contribution des
sources externes soit prise en compte dans le bilan énergétique (Kandel et Fouquart, 1992). En
l'absence d'échanges non radiatifs d'énergie entre la Terre et son environnement cosmique, en
lI'absence de stockage ou déstockage durable d'énergie, ce bilan thermique se réduit a un bilan radiatif

global qui doit étre nul pour assurer I'équilibre du systéme. Nous faisons donc I'hypothese que 1'état
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thermique du systeme terre-atmosphére est relativement stationnaire c'est-a-dire qu'il n'est soumis a
aucun réchauffement ni refroidissement durable. Ainsi, il doit y avoir, en moyenne globale et sur une
période suffisamment longue, de quelques années, un équilibre entre le flux solaire absorbé, SW,,,,
qui chauffe la Terre, et la chaleur rayonnée sous forme de flux infrarouge vers l'espace, LW,,,,,, qui la
refroidit. Le flux solaire absorbé au sommet de l'atmosphére dépend lui-méme de deux parametres

par l'intermédiaire de :
SWisron = (1 - Aron) SWiro4 (éq.2.1)

ot SW,,,, représente le flux solaire incident et A,,, l'albédo planétaire, qui est la fraction
réfléchie de ce flux. Le flux solaire incident au sommet de l'atmosphere est une fonction linéaire de la
luminosité solaire ; il est inversement proportionnel au carré de la distance qui sépare le Terre du
soleil. Pour ne considérer que les variations intrinséques au soleil, on est conduit a définir la constante
solaire, ), qui correspond au flux ramené a la distance moyenne séparant notre planete de l'astre du

jour. La valeur actuelle de I, est de 1368 Wm”, connue & plus ou moins 0,3%.

Pour obtenir la valeur moyenne du flux solaire qui frappe le sommet de I'atmosphere sur 24
heures, afin de tenir compte de l'inclinaison des rayons solaires par rapport a la verticale et de sa
variation diurne, il suffit de diviser la constante solaire par 4, soit une valeur de SW,,,,= 342 Wm® La
surface de la Terre est en effet le quadruple de celle de sa section diamétrale (nR;’, avec R, le rayon

terrestre moyen). En définitive, le bilan radiatif au sommet de I'atmosphére s'écrit :
SWiron = LWuron = (1 - Aroa) SWiros = LW 0 = 0 (éq.2.2)

Du point vue quantitatif, avec un flux solaire incident moyen au sommet de I'atmosphére de
342 Wm”, et un albédo planétaire de 30%, la composante réfléchie vers l'espace est proche de 102 Wm*

et le flux infrarouge thermique émis par le systéme terre-atmosphere est en moyenne de 240 Wm”.

Les estimations faites a partir des mesures satellitaires montrent que la valeur moyenne
annuelle du bilan radiatif au sommet de I'atmosphére ne peut étre distinguée de zéro compte tenu des
limites sur la précision des radiomeétres embarqués (Jacobowitz et al., 1979). Cependant, de petits
déséquilibres surviennent d'une année a l'autre. Cette variation annuelle a une amplitude d'environ 11
Wm” (Académie des Sciences, 1990). Ceci implique un stockage d'énergie dans le systeme climatique
au cours de l'été austral, avec déstockage pendant l'autre moitié de l'année, ce que l'on peut
comprendre qualitativement au moins comme résultant d'une part de la variation annuelle de SW,,,
suite a lellipticité de l'orbite terrestre, d'autre part de la plus grande surface océanique dans

I'hémisphere sud.
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2.2.2 Bilan global d'énergie dans l'atmosphére et a la surface océanique : situation de

déséquilibre

Le schéma général du bilan radiatif au sommet de 'atmosphére demande toutefois a étre
affiné par la prise en compte de la structure verticale de 'atmosphere. L'illustration en est donnée par
la figure 2.4. De maniere trés simple, 'atmosphére est traversée par le rayonnement solaire. Celui-ci
chauffe la surface qui émet a son tour un rayonnement infrarouge en direction de l'espace. Or, tout
rayonnement qui traverse les couches atmosphériques subit des phénomeénes d'absorption et de
diffusion de la part des gaz et des particules en suspension qui composent l'atmosphere. A l'exception
de l'ozone et des nuages, l'atmospheére est relativement transparente au rayonnement solaire. En
revanche, elle est presque totalement opaque au rayonnement infrarouge thermique, en-dehors de
quelques fenétres spectrales. L'absorption dans l'atmosphere est essentiellement le fait de la vapeur
d'eau, du gaz carbonique et de l'ozone ; les composants majoritaires, azote et oxygéne, ne jouent
pratiquement aucun role. Ce rayonnement infrarouge absorbé, donc converti en chaleur, est lui-méme
réémis et rayonné soit vers l'espace, soit & nouveau vers la surface terrestre, entrainant ainsi
I'échauffement de I'atmosphere au voisinage du sol ; la surface de la Terre devient par ce biais plus

chaude qu'elle ne le serait si I'atmosphére n'existait pas.
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Figure 2.4 - lllustration du bilan thermique terrestre (Liou, 1980). Les valeurs des flux reportés sont
relatifs a 100 unités d’énergie de rayonnement solaire incident, correspondant a une valeur moyenne globale de

342 Wm'* pour une constante solaire de 1368 Wmi™.



24 Chapitre 2 - Les échanges océan-atmospheére

2.2.2,1 Description des interactions du rayonnement avec l'atmospheére et avec la

surface

De fagon plus détaillée, la partie gauche de la figure 2.4 montre les interactions du flux solaire
avec la terre et son atmosphére. Environ 43 unités de rayonnement solaire incident au sommet de
l'atmosphere sont transmises a travers celle-ci et absorbées a la surface terrestre, et la chauffent : 5% en
tant que rayonnement direct, 22% en tant que diffus a travers les nuages et 22% comme rayonnement
diffusé par I'atmosphere ; alors que 26% est directement absorbé par l'atmosphere (22%) et par les
nuages (4%), et les chauffe. Les 31% restants, 17% réfléchis par les nuages, 6% par la surface de la terre
et 8% diffusés par les gaz atmosphériques et les poussieres fines, sont simplement renvoyés vers
l'espace sous leur forme originelle de rayonnement ondes courtes ; ils ne jouent aucun réle dans le
réchauffement des deux parties du systéme climatique. Ainsi, un pourcentage plus important du
rayonnement solaire incident est absorbé par la surface terrestre que directement par 'atmosphere. Par
conséquent cette derniére gagne la plus grande partie de sa chaleur indirectement, ie., par transfert

FoN]]

depuis la surface terrestre : l'atmospheére est donc "réchauffée" surtout par au-dessous. Au total,
seulement 69% (43 + 26) du rayonnement solaire requ en haut de l'atmosphere deviennent effectifs

pour la réchauffer.

La partie droite de la figure 2.4 illustre les effets de I'atmosphére sur le rayonnement ondes
longues sortant. 115 unités d'énergie sont rayonnées par la surface terrestre en direction de l'espace et
absorbées par I'atmosphere. 101 d'entre elles sont réémises vers la surface, résultant en un gain net de
14 unités d'énergie pour l'atmosphere. Bien que l'atmosphére soit relativement transparente au
rayonnement solaire, elle est capable d'absorber et de retenir jusqu'a 100% (115 unités) des radiations
terrestres de grandes longueurs d'onde. On peut voir que l'effet de 'atmosphére est celui d'un piege
thermique, qui permet a 62% (47 unités) de I'énergie solaire effective (69 unités) d'atteindre le sol avant
d'étre absorbés. La principale conséquence de tout cela est que la surface terrestre regoit, en plus du
flux de rayonnement solaire qui a franchi l'atmosphére et les nuages (168 Wm?®), un flux de
rayonnement infrarouge thermique envoyé vers le bas par les basses couches de I'atmospheére (345
Wm?). Clest la raison pour laquelle la température moyenne globale a la surface de la Terre, T,
température a laquelle la surface terrestre et I'atmosphere sont en équilibre thermique, est supérieure a
la température théorique, communément appelée température effective, T, Celle-ci, température a
laquelle le systeme terre-atmospheére est en équilibre avec I'espace, est de 255 K, soit -18°C alors que la
température moyenne de la surface du globe est actuellement de 288 K, soit +15°C. Cette différence de
33 K, conséquence des propriétés d'opacité de 'atmospheére dans l'infrarouge thermique, correspond a

ce que l'on nomme l'effet de serre atmosphérique, et qui rend notre planéte habitable.

5i l'on considere le sous-systéme atmosphere isolément, le transfert des seuls flux solaire et

infrarouge thermique se traduit par un déficit de 99 Wm®. Tout se passe alors comme si l'atmosphere
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émettait plus d'énergie qu'elle n'en regoit. Au total, l'atmosphere absorbe 581 Wm™ (170 unités) : 345

Wm” sont réémis vers la surface terrestre alors que 236 Wm? sont rayonnés vers l'espace.

A la surface, le bilan radiatif des ondes courtes est fortement positif (147 Wm?®), celui des
ondes longues, faiblement négatif (-48 Wm®). Le flux de rayonnement infrarouge émis par la surface
est certes élevé (393 Wm®), mais il est compensé en grande partie par le flux de rayonnement de
grandes longueurs d'ondes en provenance de l'atmospheére et des nuages (345 Wm®). En moyenne
globale, le bilan radiatif a la surface n'est pas nul, mais de l'ordre de 99 Wm™. Ce bilan non nul est
compensé par des flux non radiatifs de chaleur, de la surface vers l'atmospheére : ce sont les flux
turbulents, avec 79 Wm~ (23 unités) correspondant au flux de chaleur latente d'évaporation et 20 Wm”®

(6 unités) au flux de chaleur sensible.

La surface océanique se comporte comme un grand réservoir de chaleur. Elle est capable
d'emmagasiner d'immenses quantités de rayonnement solaire, et elle est réchauffée jusqu'a des

profondeurs importantes. En conséquence 1'énergie stockée est restituée graduellement a I'atmosphere.
2.2.2.2 Bilan énergétique a la surface océanique

Le bilan thermique total & la surface océanique s'écrit, d'apres le principe de conservation de

I'énergie ot1 les flux entrants équilibrent les flux sortants :
SW-LW,=H;+H, +Q,+(, (éq.2.3)
oll SW,, est le flux net ondes courtes (0,3 - 4 pm) ;
LW, est le flux net ondes longues (4 - 100 um) ;
H, est le flux de chaleur sensible ;
H, est le flux de chaleur latente ;
Q, représente le stockage de chaleur dans l'océan ;
Q, est le transport latéral (de chaleur) dans l'océan.
La somme (Q, + Q,} constitue donc le gain océanique net de chaleur.

La limite arbitraire & 4 um, définie pour séparer les domaines de longueurs d'onde entre
p P
rayonnement solaire et rayonnement thermique, est choisie car 98% du rayonnement solaire est
y y q 4

contenu dans la bande spectrale 0,3 - 4 um (WMO, 1981). Concernant le choix des signes, les flux
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entrant, représentant un gain thermique pour la surface océanique sont comptés positivement et les

flux sortant, négativement.

Les termes composant ce bilan sont évalués a l'aide de modéles dépendant de parametres
géophysiques qui eux-mémes peuvent dépendre d'autres parameétres. En conséquence les différents
flux sont estimés a I'aide de relations établies entre ces divers parametres et les quantités effectivement

mesurées par satellites et/ou in situ.
2.2.2.3 Flux radiatifs et turbulents en moyenne globale
Le flux ondes courtes net s'exprime par la relation suivante :
SW,=(1-A)SW, (éq.2.4)

ot A représente l'albédo de surface défini comme le rapport du flux solaire réfléchi par la
surface océanique et du flux solaire incident a la surface. Il dépend de Ia latitude, du mois de l'année
donc de l'angle zénithal solaire ; sa valeur moyenne globale, sur tout le globe terrestre, vaut 0,35

(Darnell et al., 1992).

Dans des modeles plus raffinés A dépend aussi de la couverture nuageuse, par conséquent des
propriétés radiatives des nuages, donc des albédos par ciels clair et couvert. L'albédo des nuages est
plus élevé que celui des sols exceptés dans les cas neigeux et désertiques. L'albédo au sol est fonction
du facteur de transmission global de I'atmosphére par ciel clair sous un certain angle. De méme, SW,,
le flux solaire entrant, dépend selon le modéle choisi de parameétres tels que l'ennuagement ou
I'élévation du soleil, du facteur d'atténuation atmosphérique, du facteur de rétrodiffusion
atmosphérique... La composante SW, présente des variations géographiques et saisonniéres
importantes dues a linclinaison du soleil, et des variations régionales dues a un ennuagement

variable.

Le flux solaire net, SW,, est caractérisé par la composante SW,, sauf aux endroits de forts
albédos (sols enneigés ou sableux) ; sa variabilité saisonniére est moindre que celle de SW, et trés
faible dans les régions tropicales et subtropicales en raison d'un ensoleillement trés peu variable ainsi
qu'aux pdles : inférieure & 40 Wm®. Les valeurs moyennes annuelles globales pour SW,, et SW,, sont

respectivement de 168 Wm” et 147 Wm? (Liou, 1980).

Le flux net de grandes longueurs d'onde peut se décomposer en LW, = LW, - LW, ot LW,
représente le flux de rayonnement infrarouge thermique, dirigé de I'atmosphere vers le sol ; il dépend
de parametres météorologiques tels que l'ennuagement, la vapeur d'eau, la température effective de
l'atmosphére. La répartition de LW, sur le globe terrestre reflete celles de la température de surface et

de la vapeur d'eau ; de plus, régionalement, les effets dus a 'ennuagement sont évidents, avec un
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maximum dans les régions tropicales d'environ 425 Wm®. Les variations saisonniéres sont faibles pour
les surfaces océaniques, inférieures a 50 Wm? et peuvent étre importantes au niveau des continents,
surtout dans I'némispheére nord, supérieures 2 200 Wm®. La valeur moyenne globale annuelle de LW,
est de l'ordre de 345 Wm”. Quant a LW, il représente le flux de rayonnement de grandes longueurs
d'onde, émis par la surface terrestre ; il peut étre estimé par une relation simple du type ceT,’ olt o est
la constante de Stefan-Boltzmann, ¢, est 1'émissivité de surface supérieure a 0,97 (Anderson, 1952) pour
les océans, et T, la température de surface. En moyenne globale, LW, vaut 393 Wm?®. Par conséquent,
le flux net ondes longues LW,, est généralement négatif i.e. une perte nette pour la surface océanique
avec une valeur moyenne de -48 Wm? ; le maximum de variation, environ 60 Wm?, se produit dans
des zones localisées ol il y a de grandes différences saisonniéres pour le réchauffement et

l'ennuagement. Pour la majeure partie des océans, les variations saisonniéres sont inférieures a 30 W

m?” (Darnell et al., 1992).

La somme des termes de flux nets SW,, et LW, constitue le bilan radiatif total de surface i.e. le
bilan radiatif net de surface, dominé par le flux solaire net SW, sauf aux podles. En moyenne sur le
globe, ce bilan vaut 99 Wm®. Mais en moyenne mensuelle, on note des valeurs allant de 250 Wm” dans
les océans subtropicaux (insolation maximale) jusqua -50 Wm” dans les régions polaires (pas
d'ensoleillement en hiver), d'ott un transport continu de chaleur des régions équatoriales vers les plus
hautes latitudes, transport assuré par les courants atmosphériques et méridiens : c'est la circulation
générale atmosphérique qui bien shr est liée & la circulation océanique engendrée par les courants

marins.

Les flux de chaleur sensible et latente, H et H,, décrivent les échanges thermiques et sont
principalement dus a la diffusivité turbulente au travers de la couche limite planétaire ; ils dépendent
essentiellement de la vitesse moyenne du vent, de I'état de l'océan, des gradients de température et

d'humidité pres de l'interface, de la stabilité dans la couche de surface.

Le flux de chaleur sensible vers l'atmosphere, H,, est une mesure de l'échange de chaleur di
au transfert turbulent au travers de la couche limite planétaire, qui est lié en retour au gradient vertical
de température. H; présente trés peu de variations spatiales, excepté quand les courants chauds des
limites ouest, tels le Gulf Stream et le Kouroshio, impliquent un fort gradient de température entre l'air
froid et I'océan chaud, principalement en janvier dans I'hémisphere nord. Ces cas limites, ajoutés aux
forts vents de janvier, sont en grande partie responsables de la perte d'énergie de la surface de I'océan
par chaleur sensible au profit de l'atmosphére. La moyenne globale annuelle est de 20 Wm™ En
moyenne mensuelle globale, les valeurs de H, s'étendent de 0 & 30 Wm” (Hsiung, 1986) ; dans le cas
des courants chauds limites, H; peut atteindre 90 Wm™ En moyenne annuelle, H; est de l'ordre de 10 &
30 Wm?, avec un maximum a 50 Wm? observé dans les régions des courants chauds limites. Notons
que H; est le plus petit terme du bilan thermique net. Néanmoins il a une amplitude en valeur absolue

comparable a celle de LW,,
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Le flux de chaleur latente vers l'atmosphere, H, est directement lié a I'évaporation de l'eau a la
surface et a la condensation, essentiellement lors de la formation de nuages. C'est le transfert de
chaleur d'origine non radiative le plus important a l'interface océan-atmosphere. Il varie avec la
latitude et la saison et présente une forte anisotropie spatiale. Les variations temporelles sont
importantes car les événements avec un taux d'évaporation élevé se produisent sur des échelles de
temps inférieures au mois (Cauneau, 1988). L'évaporation est maximale au niveau des grands courants
océaniques chauds, jusqu'a 240 Wm” en janvier dans 'hémisphere nord ainsi que pour des latitudes se
situant au niveau des anticyclones tropicaux, ol I'énergie solaire est concentrée par les océans puis
transmise a 'atmosphere par évaporation, alors que les zones d'upwellings présentent des minima de
80 Wm”. Rappelons aussi que les pertes évaporatives sont importantes dans les régions de polynies.
En hiver dans 'hémisphére nord, des maxima de 180 & 200 Wm™ sont atteints en mer lors de
phénomenes tels que la mousson. Ainsi, les régions ot1 il y a un minimum de pertes évaporatives sont
essentiellement celles ol l'eau de surface est plus froide. En moyenne globale annuelle, H, est
spatialement distribué plus réguliérement avec un maximum de 160 Wm” pour les courants chauds et

un minimum de 40 Wm? dans les océans des hautes latitudes.

Notons que la chaleur sensible est une énergie thermique disponible de fagcon permanente car
elle provient de la convection thermique et donc des flux turbulents d'air chaud montant et d'air froid
descendant, par opposition a la chaleur latente qui n'est libérée qu'au cours d'une transformation de
phase. Le flux de chaleur latente joue un rdle trés important dans le bilan thermique total car le cycle

de I'énergie dans le systéme climatique est étroitement couplé au cycle de l'eau (Webster, 1994).

La somme algébrique des quatre flux principaux SW,, LW,, H, et H, constitue le bilan
thermique net a l'interface océan-atmosphere représenté par (Q, + Q,). Il est clair d'apres les
paragraphes précédents que ce bilan est dominé par les termes du flux solaire entrant et du flux de
chaleur latente. En moyenne mensuelle, (Q, + Q,) est spatialement trés variable. En janvier, on dénote
dans I'hémisphere nord une perte nette d'énergie jusqu'a -260 Wm* et dans I'hémisphere sud un gain
net d'énergie atteignant 90 Wm™ Les régions de plus grandes pertes se situent au niveau des grands
courants océaniques ouest. En avril, les régions de pertes significatives sont celles du Gulf Stream (0 a -
10 Wm?) et des hautes latitudes, en particulier au sud de 20°S (-60 Wm®) alors qu'il y a gain d'énergie
dans les régions tropicales de 90 Wm® (Hsiung, 1986). En moyenne annuelle, il y a un surplus
d'énergie dans les tropiques (+60 Wm?), avec des maxima observés de 100 Wm” dans les régions
d'upwellings le long des cotes est sud-américaine et africaine (Hastenrath et Lamb, 1978) ; alors que les
régions des grands courants chauds enregistrent les pertes d'énergie les plus importantes avec -80 W
m?, restituées a l'atmospheére ; des pertes d'énergie plus faibles (-20 Wm™) se produisent au-dela de

20°S (Hsiung, 1986 ; Oberhiiber, 1988).

D'une maniére générale, les zones avec de l'eau chaude en surface cédent de I'énergie a

l'atmosphere et les régions avec de I'eau froide, comme les régions d'upwellings, "prennent” de I'énergie
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a l'atmosphere ; en moyenne globale annuelle, le flux entrant dans l'océan c'est-a-dire le "gain”

thermique océanique net varie entre -100 Wm* et +100 Wm?* (Hsiung, 1986).
2.2.3 Bilan zonal : variations latitudinales et saisonniéres des flux de surface

La valeur annuelle du bilan thermique total est nulle. Cependant, en un point précis du globe
et &2 un moment donné, ce bilan est généralement différent de zéro. La distribution des flux radiatifs
qui constituent le bilan radiatif est en effet géographique et saisonniére (Barkstrom et al., 1989). Le flux
solaire incident au sommet de l'atmospheére dépend de la latitude du lieu géographique, de la saison et
de I'heure du jour ; sa valeur moyenne annuelle est plus élevée a I'équateur qu'aux pdles. L'inclinaison
des rayons du soleil au-dessus de I'horizon différencie des zones climatiques. Les moyennes zonales
du bilan radiatif, obtenues en moyennant les valeurs des flux sur toutes les longitudes dans une bande
de latitudes donnée, s'écartent presque toujours de zéro, et cela en tout point, subissant un cycle
annuel plus ou moins fort selon la latitude. L'énergie solaire disponible pour chauffer I'atmosphére et
la surface est répartie de maniére trés inégale. C'est la machine climatique qui redistribue ensuite la
chaleur solaire, transférant l'excédent des régions tropicales vers les latitudes plus élevées (voir la
figure 2.2). Ces transports méridiens, de l'ordre de 1 a 6 10° W, se font viz les mouvements
atmosphériques et océaniques, a peu prés a part égales. Sans ces transferts, les variations

géographiques et saisonniéres du climat seraient bien plus fortes.

En plus du role important joué par la circulation méridienne dans les bilans zonaux, il faut
tenir compte de la répartition géographique des continents et des océans. Les bilans thermiques
régionaux dépendent non seulement des propriétés de surface mais aussi, et surtout, de la nébulosité.
L'étendue des masses nuageuses, leur altitude et leur épaisseur, déterminent en effet les contrastes
observables d'une région a l'autre. La figure 2.5 dépeint quelques exemples de bilans zonaux. Si 'on
examine les divers cas présentés, 1'opposition entre la zone de 'équateur ot les bilans annuels sont
positifs et les zones polaires de bilans négatifs mettent en relief la redistribution de 1'énergie solaire

selon les transports méridiens.

Les bilans régionaux sont les plus complexes puisqu'ils prennent en compte non seulement la
variation latitudinale du climat mais aussi la répartition du climat et de la couverture nuageuse en
fonction de celle des océans et des continents. La connaissance de ces bilans régionaux est capitale ;
d'une part, ils sont pour une part importante responsables de la disparité des climats & la surface de Ia
Terre ; d'autre part, toute modification climatique, liée par exemple aux activités humaines, ne peut se

faire que via un changement de ces bilans.
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Figure 2.5 - Exemples de bilans zonaux. Les variations saisonniéres des flux radiatifs sont visibles sur
les moyennes zonales mensuelles extraites de Darnell et al. (1992) pour les termes radiatifs ; les moyennes
zonales annuelles sur les surfaces océanigques uniquement sont issues de Hsiung (1986) pour tous les termes

composant le bilan thermique total.

2.2.4 Bilan local : variations des flux instantanés

A l'échelle locale, des situations météorologiques types telles que le passage de fronts par
exemple, engendrent de brusques variations des valeurs de flux de surface océanique. Les flux
radiatifs subissent de grandes variations essentiellement dues & la présence de nuages. Des mesures
réalisées en plein océan (35°N, 155°W) ont montré des écarts journaliers pouvant atteindre 60% pour
les flux nets ondes courtes et ondes longues lorsque I'on passe de conditions ciel clair & une situation
de ciel couvert (Simpson et Paulson, 1979). Lors du développement d'une perturbation dans I'océan
Atlantique aux latitudes subtropicales (37°N, 32°W), perturbation se muant en cyclone, Cauneau

(1988) a estimé des valeurs exceptionnelles du flux de chaleur latente, dépassant couramment les 400
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Wm? Smith (1980) a mesuré des variations du flux de chaleur sensible dépassant les 300 Wm” par

vents trés forts.

Ces valeurs enregistrées aussi bien pour des flux radiatifs que pour des flux turbulents sont
largement supérieures aux moyennes climatologiques (zonales). Elles prouvent que le bilan thermique
total a I'échelle locale dépend fortement des conditions météorologiques, donc d'un trés grand nombre
de parametres surfaciques et atmosphériques liés aux phénomeénes dynamiques se produisant dans la
couche de surface, la couche de mélange océanique et leur interface. Ce bilan d'énergie n'est par
conséquent jamais équilibré, ce qui implique des mouvements marins répartissant la chaleur absorbée
par une énorme masse d'eau en raison de la convection dynamique a l'intérieur de l'océan. Cela
montre l'importance des considérations dynamiques aussi bien dans l'eau que dans l'atmosphere,

spécifiquement a I'échelle locale.

Pour conclure cette partie, il est nécessaire de faire deux remarques sur ce bilan total d'énergie.
D'une part, pour pouvoir déterminer tous les flux avec une bonne précision, et par conséquent le bilan
total, il est nécessaire d'avoir une mesure continue et globale du flux solaire entrant en particulier, sur
une grille 2 méso-échelle. D'autre part, pour les hautes latitudes, il convient de rajouter dans le bilan
thermique la chaleur mise en jeu par la formation ou la fonte des glaces. De plus, les complexités
résultant de considérations de canopées végétales, de neige ou de glace, n'ont pas été mentionnées

dans la discussion ci-dessus puisque nous nous intéressons uniquement aux surfaces océaniques.

2.3 Meéthodes de mesure des flux a la surface des océans

Méme si la mesure des composantes du bilan radiatif est relativement directe, contrairement
aux autres flux turbulents, il reste d'importants problemes de méthodologie liés en particulier au fait
que les systémes réels d'observation ne correspondent pas au systéme de mesure idéal qui permettrait

d'observer tous les parametres météorologiques et océaniques, sur tout le globe en chaque instant.
2.3.1 Projets scientifiques internationaux

L'évolution des concepts physiques en climatologie a conduit la communauté scientifique a
s'investir de plus en plus dans de grands programmes interdisciplinaires, programmes dont le but est
une meilleure connaissance des phénomenes climatiques et météorologiques, aussi bien
atmosphériques qu'océaniques, a diverses échelles spatiale et temporelle. Toutes ces études traitent
des changements du climat a l'échelle du globe : le global change en anglais. Ces derniéres années, de
nombreux programmes internationaux tels le programme mondial de recherche sur le climat (World
Climate Research Program, WCRP) sous l'égide de 1'Organisation Mondiale de la Météorologie (WMO)

ou encore nationaux comme le Global Research Program (GCP, USA) ont donc été mis en oeuvre afin
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d'acquérir des connaissances supplémentaires sur les échanges océan-atmosphere, et de modéliser au
mieux les processus physiques, chimiques et biologiques intervenant a différentes échelles spatio-

temporelles, Ces programmes impliquent la collaboration de disciplines tres variées.

La détermination des flux océan-atmsopheére est nécessaire d'une part pour le simple besoin de
surveillance afin de pouvoir détecter les variations induites du climat dés que possible grace a une
surveillance de routine. D'autre part, les mesures pour les parametres simples tels que le vent ou la
température, et celles pour des grandeurs intégrées comme les flux d'énergie entre océan et
atmosphere, ont pour but de comprendre les mécanismes du climat et de prévoir son évolution : une
application directe est par exemple la possibilité d'agir efficacement pour pallier les conséquences des

activités humaines.

Pour l'atmosphere, le réseau de mesures est celui de la Veille Météorologique Mondiale,
coordonné par la WMO ; il a été congu pour les besoins de la prévision météorologique a courte
échéance ; le réseau de stations de surface est non homogene, dense dans les zones habitées, presque
inexistant dans les déserts et sur les océans. Le systeme d'observation météorologique comporte un
segment spatial, constitué d'une ceinture de satellites géostationnaires et de deux satellites en orbite

polaire basse.

Etablir la climatologie des nuages et leurs propriétés radiatives est une opération difficile qui
fait nécessairement appel aux observations spatiales. La géométrie fractale ou multifractale de la
nébulosité pose naturellement probleme quand il s'agit de définir des propriétés moyennes & 1'échelle
de la maille des modeles de circulation générale, de l'ordre de la centaine de kilometres. Le projet
International Satellite Cloud Climatology Project (ISCCP) du programme WCRP s'est donné pour objectif
d'établir a partir des données disponibles entre 1985 et 1995, la climatologie la mieux validée possible
de la nébulosité et des propriétés radiatives associées. Les données de départ sont moyennées sur des
mailles de 250 x 250 km®. Une amélioration de cette résolution spatiale est souhaitable, mais les
problemes les plus importants se focalisent sur la validation. Une donnée particulierement importante
pour la détermination des flux radiatifs a la surface est la hauteur de la base des nuages, qui ne peut

étre obtenue qu'a partir du sol.

Au-dela de la simple mesure du bilan radiatif et de la climatologie des nuages, le probleme de
l'interaction nuages-rayonnement est absolument critique pour la modélisation ; cela nécessite a la fois
des campagnes de mesure in situ et des missions spatiales, orientées vers les études de processus

plutét que vers la surveillance ou la climatologie.

La dynamique du climat est étroitement conditionnée par la fagon dont fonctionne la machine
thermodynamique et ses cycles énergétiques, lesquels sont liés aux changements d'état de I'eau. C'est

pourquoi le WCRP se focalise sur le projet Global Energy and Water Cycle Experiment (GEWEX) qui vise
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a mieux comprendre les aspects énergétiques et hydriques du fonctionnement de 1'atmosphére globale,

de fagon a prédire leur sensibilité aux perturbations du systeme.

Comparé a l'atmosphere, I'océan est encore mal connu. Il n'existe aucun systéme opérationnel
global d'observations des étendues océaniques comparable au réseau mondial des stations
météorologiques. Un tel systéme pour l'océan est en cours de mise en place ; il s'agit d'un véritable
réseau d'observation opérationnel, baptisé Global Ocean Observatory System (GOOS), qui s'appuiera tres
largement sur des moyens d'observation automatiques. On a recours a de grandes campagnes
internationalement coordonnées comme le Tropical Ocean and Global Atmosphere Programme (TOGA)
qui a suivi I'évolution de l'océan tropical et étudié les mécanismes du type ENSO, qui relient la
dynamique océanique avec la circulation générale de l'atmosphére. L'autre grande expérience du
WCRP sur I'étude du climat est le World Ocean Circulation Experiment (WOCE) qui s'est déployé ces
derniéres années. WOCE a pour but d'améliorer la description, la compréhension et la modélisation de

la circulation générale de 1'océan global.

La maitrise du couplage océan-atmospheére demande avant tout une bonne connaissance de la
tension du vent et du contenu thermique de la couche de mélange océanique. C'est par l'intermédiaire
de sa température de surface que l'océan réagit a son tour sur l'atmosphére d'ou lI'importance d'une
mesure fiable et précise de celle-ci, avec des erreurs si possibles inférieures au demi-degré. Il reste
néanmoins des difficultés car le contenu thermique de la couche mélangée n'est pas vraiment
accessible depuis l'espace ; si le passage de la température radiative de la surface océanique, mesurée
depuis l'espace, a la température thermodynamique ne pose pas de probleme majeur, il semble
relativement difficile de prendre en compte l'effet de peau : ce gradient superficiel de température
intense dfi au transport moléculaire de chaleur dans la couche surfacique peut se traduire par une
chute de température de l'ordre du degré ou plus sur une épaisseur de l'ordre du millimetre

(McAlister et McLeish, 1969 ; Saunders, 1973 ; Katsaros, 1976 ; Robinson ef al., 1984).

En dehors de la tension du vent qui régit directement les flux de quantité de mouvement entre
l'atmosphere et 'océan, le vrai probléme du couplage est l'estimation des flux d'énergie et de matiére
qui traversent l'interface : des erreurs systématiques dans le calcul de ces flux de surface sont a
l'origine des dérives climatiques importantes observées dans les modéles couplés océan-atmospheére.
On ne dispose pas, a I'heure actuelle, de données spatiales suffisamment précises pour estimer de
facon fiable les échanges d'énergie a la surface océanique. L'étude des échanges océan-atmosphere,
comme celle des autres points sensibles du systéme climatique, doit donc impliquer l'organisation de

campagnes de mesures in situ.

Enfin, l'activité biologique dans la couche mélangée est un des mécanismes les plus importants
du cycle du carbone dans I'océan : c'est I'objet du projet Joint Global Ocean Flux Study (JGOFS) qui

étudie les échanges biogéochimiques et les flux de matiére dans I'océan.
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Avec GOQS, il s'agit d'assurer la cohérence de tous les projets d'observation, pour obtenir un
tout capable de remplir une mission pré-définie, ainsi qu'une continuité des mesures afin de disposer
d'une série de mesures sur 15 a 20 ans pour étre dans les ordres de grandeurs des constantes de temps

des phénomenes auxquels on s'intéresse.

L'ensemble de ces projets fait intervenir deux grandes catégories de mesures : celles effectuées
sur place, sur le site d'étude, et celles réalisées par voie satellitaire. Il est intéressant de comparer ces
deux types de mesure pour en voir les avantages et les inconvénients respectifs. Ces réseaux, qui
doivent mettre en oeuvre des moyens modernes de télédétection coordonnés avec des techniques de
mesure in sifu, jouent un réle complémentaire des observations spatiales qu'ils permettent d'une part
de valider et d'autre part d'étendre a des échelles de temps et d'espace compatibles avec I'étude des
processus élémentaires et non résolus par les mesures satellitaires. Voyons quels sont les moyens
d'observation développés pour la mesure des phénomenes climatiques dans les deux fluides qui nous

intéressent.
2.3.2 Les mesures in situ

L'observation de l'océan fait appel a trois types de techniques : les mesures hydrographiques
in situ, le sondage acoustique a longue distance et la tomographie acoustique. Le premier type consiste
en l'immersion de capteurs tels des flotteurs de surface et subsurface, des équipements posés sur le
fond ou des navires avec plates-formes, qui mesurent les paramétres descriptifs du milieu

température, salinité, pression, courants.

Les campagnes in situ, navires océanographiques ou bouées, avec une instrumentation
complete, permettent de connaitre chacun des profils (vent, humidité, température,...) ; en particulier,
ces mesures locales donnent des mesures simultanées des trois composantes du vecteur vent ; elles
offrent une excellente couverture temporelle avec un échantillonnage trés fin jusqu'au centiéme de
seconde sur des périodes de quelques heures a quelques jours d'oit une trés bonne continuité, mais

. . R . 2 2
une faible couverture spatiale. La précision sur des mesures instantanées, quelques Wm~, est

excellente ; mais ces mesures sont souvent biaisées par la présence de support.

Les plates-formes automatiques a bord des navires de commerce, a l'instrumentation
sommaire, réalisent des mesures de routine avec une précision et une fiabilité faibles de 40 a 80 Wm?;
leur couverture spatiale est assez importante mais irrégulieére car les routes maritimes se situent
surtout dans I'hémisphére nord et leur couverture temporelle est faible mais réguliere sur de longues

périodes.

Toutes ces mesures in siti, méme incertaines, voire inexistantes sur certaines parties du globe,

permettent néanmoins d'établir des atlas climatologiques pour tous les parametres géophysiques
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d'importance (Hastenrath et Lamb, 1978 ; U.S. Navy, 1992) avec une résolution spatiale de l'ordre du
degré.

Méme si 'on peut faire des mesures in situ, les différents flux énergétiques a la surface ne sont
connus qu'avec une précision médiocre, supérieure a la valeur de 10 Wm” fixée pour des études

climatologiques, surtout sur les océans.
2.3.3 Les mesures satellitaires

Les mesures in situ, méme si elles sont effectuées avec une instrumentation compléte, ont soit
une couverture spatiale faible, soit un suivi temporel irrégulier, ou encore les deux a la fois. Pour
pallier a ces insuffisances, la communauté scientifique s'est tournée vers 1'observation satellitaire, tout
en ayant conscience que depuis I'espace la mesure de grandeurs physiques au sein des fluides qui
nous intéressent n'est pas facile ; elle repose sur des mesures indirectes portant sur les rayonnements
électromagnétiques émis, diffusés ou absorbés. Examinons alors les spécificités, avantages et

inconvénients, des plates-formes spatiales.

Les satellites géostationnaires, comme METEOSAT, ont pour mission principale depuis 1978
de détecter les phénomenes météorologiques actifs des leur naissance ; cette mission de surveillance
continue est possible du fait d'une vue permanente d'une portion importante du globe terrestre,
environ un tiers. Un autre avantage est leur fréquence d'observations élevée avec une image toutes les
demi-heures, ce qui permet de mesurer la vitesse de déplacement des formations nuageuses et donc
d'en déduire les évolutions météorologiques ; de plus leur fixité relative en orbite facilite les
superpositions des images les unes par rapport aux autres pour les études multitemporelles. Leurs
principaux inconvénients sont la dégradation de la résolution spatiale au sol dés que I'on s'éloigne de

I'équateur et I'inaccessibilité des régions polaires.

Ce dernier point est résolu grace aux satellites en orbite défilante tels ceux de la série de la
NOAA ; ils viennent compléter les satellites géostationnaires dans leur mission de surveillance globale
des phénomeénes météorologiques. Leur orbite, relativement basse a 850 km d'altitude, leur permet de
gagner en résolution spatiale tout en gardant un assez large champ de prise de vue d'environ 2700 km
pour la série de la NOAA. Elle leur permet aussi de fournir par télédétection des informations
quantitatives plus précises sur la structure thermique de I'atmosphére. Parmi leurs désavantages, on
peut citer une faible répétitivité d'observation dans le temps : la couverture totale du globe terrestre est
réalisée deux fois par jour seulement et quatre fois par jour si deux satellites NOAA sont en service, en
opposition de phase. Citons également parmi les inconvénients de ce type de mission la nécessité d'un
recalage des images les unes par rapport aux autres, plus compliqué a réaliser que pour les satellites

géostationnaires.
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Les satellites offrent donc en principe une couverture spatiale compléte et trés réguliére ainsi
qu'un échantillonnage temporel assez fin jusqu'a la journée. Cette couverture globale conséquente
fournie par les satellites permet d'obtenir une vision synoptique des phénomeénes climatiques.
Cependant les mesures sont effectuées a distance a partir de parametres de surface ou de volume. De
plus, aucune des quantités pertinentes de I'équation 2.3 n'est directement accessible par le biais de la
télédétection. Mais les satellites d'observation de la Terre offrent l'unique capacité de produire
fréquemment des champs synoptiques de parameétres géophysiques avec une résolution spatiale assez
élevée pour résoudre les mouvements a méso-échelle. Ces divers parametres permettent d'accéder aux
flux de surface par l'intermédiaire de relations théoriques et/ou statistiques. D'ol1 le développement et
le perfectionnement de techniques de télédétection afin d'estimer les flux radiatifs et turbulents a la

surface terrestre.

Il reste néanmoins certaines faiblesses du systéme opérationnel comme les limitations de
certains capteurs embarqués a ce jour comme le NASA Scatterometer (NSCAT) et le TIROS Operational
Vertical Sounder (TOVS) dans leur couverture spatiale et temporelle : ces capteurs ont en général une
fauchée non couvrante ; dans le meilleur des cas, la couverture globale est atteinte sur une période de
l'ordre d'un a deux jours, ce qui ne permet pas l'observation de phénomeénes courts sur des durées de
l'ordre de lheure, ni de connaitre la structure thermique tridimensionnelle de l'atmosphere
rapidement variable. De plus les instruments passifs comme le capteur Special Sensor Microwave Imager
(SSMI) a bord des Defense Meteorological Satellite Program (DMSP), ou actifs avec les radars
diffusiometres des satellites European Remote Sensing satellite (ERS) ne permettent pas de mesurer
directement le vent, sauf a la surface des océans. Les radiometres hyperfréquences permettent
également d'accéder a certaines quantités entrant dans le cycle de I'eau comme le contenu en vapeur
d'eau, l'eau nuageuse liquide ou sous forme de glace et de précipitations. Les mesures visible et
infrarouge permettent aussi de fournir des taux précipitants. Les radars-pluie en plein développement
représentent un outil précieux dans le proche avenir pour déterminer les parametres comme l'eau

liquide contenue dans les nuages.

Compte tenu de certaines limitations technologiques (débit de l'information transmise du
satellite vers le sol, capacité de stockage a bord réduite), la nécessité pour les satellites
météorologiques de couvrir quotidiennement et plus, une grande partie du globe terrestre impose de
limiter la résolution des images. C'est en fait une caractéristique commune a tous les satellites
d'observation : pour un débit de transmission de données identique, meilleure est la résolution, moins

large est le champ de prise de vue.

De plus, les systémes d'observation optique ont une limitation physique : ils ne peuvent pas
"voir" & travers les nuages, ce qui représente quand méme un obstacle majeur pour l'étude de la
surface terrestre. Aussi d'importants efforts ont été réalisés pour le développement d'instruments

imageurs radar. Ces techniques radar permettent de plus de mesurer des parametres inaccessibles a
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l'observation optique, surtout en océanographie. On peut citer par exemple la diffusiométrie
permettant de déterminer la friction du vent sur la mer en grandeur et en direction ainsi que
l'altimétrie avec I'ocean TOPography EXperiment (TOPEX/POSEIDON) permettant de réaliser des cartes
de courants. Mais I'exploitation des données radar n'est pas aisée et le niveau d'opérationnalité des

méthodes mises en oeuvre pour exploiter les images optique n'a pas encore été atteint.

Une surveillance permanente et mondiale de I'atmospheére et des surfaces marines n'est guére
concevable pour un cofit raisonnable par d'autres moyens que les satellites. Ainsi, sans minimiser la
nécessité de développer des mesures en surface, en particulier sur l'océan, et malgré quelques
faiblesses actuelles des capteurs embarqués, liées fortement a des problemes technologiques, les
satellites semblent étre I'outil de base des futurs systémes d'observations océaniques et

atmosphériques.

Il reste bien stir des sauts technologiques a faire pour atteindre une précision suffisante dans
les mesures des parametres climatiques, pour mettre en place des procédures de validation et
d'étalonnage garantissant la comparabilité des mesures sur une longue période (traitement, archivage

et distribution des données).
2.34  Une application des mesures : le suivi des changements anthropiques

Le développement de grands programmes internationaux a aussi été suscité par des
préoccupations purement environnementales liées a l'activité humaine. Il faut noter que la CLP est la
couche oli se déroulent la plupart des activités humaines et biologiques plus leurs conséquences. La
connaissance de sa structure verticale est donc capitale pour estimer par exemple sa capacité a se
débarrasser des polluants. L'impact de l'activité humaine est perceptible au niveau du climat a toutes

les échelles spatiales.

Localement d'abord, par exemple au-dessus des villes, la pollution engendrée par les aérosols
et les gaz de rejets est intense lorsque l'atmosphére est bien stratifiée lors de conditions
anticycloniques, particuliérement en hiver lorsque la température de l'air est supérieure a celle de la
surface ; ou encore sur les océans, lors de la présence de nappes dhydrocarbures en surface qui
empéchent le brassage vertical dans la couche de mélange du fait de l'isolation optique au niveau
radiatif, ce qui limite voire interdit le développement des vagues. Ces exemples montrent que sans

transfert turbulent, la CS serait rapidement trop polluée.

Au niveau global ensuite, les principales perturbations d'origine anthropique proviennent des
changements des propriétés de la surface terrestre en particulier de I'albédo de surface sur de longues
périodes de temps de l'ordre de décennies. Ces modifications de l'albédo ont pour origine la
désertification, la salinisation des eaux, la déforestation tropicale et l'urbanisation. Elles ont pour

conséquence des variations de la biomasse et des changements de la composition de I'atmospheére, soit
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en augmentant la concentration de certains gaz préexistants et absorbant dans l'infrarouge, soit en
injectant de nouveaux constituants qui possédent les mémes propriétés. Ces gaz sont a l'origine de
leffet de serre additionnel, susceptible de modifier le systéme climatique terrestre par une
augmentation de la température des basses couches de l'atmosphere. Celle-ci varie de 1.9°C a 5.2°C

selon les simulations numériques effectuées pour le siécle a venir (Académie des Sciences, 1990).

2.4 Meéthodes de restitution des flux de surface marine

Dans la couche limite planétaire (CLP), les flux turbulents de quantité de mouvement, de
chaleur sensible et de chaleur latente, 7, H; et H, respectivement, décroissent réguliérement avec
l'altitude. La variation avec l'altitude est graduelle et, jusqu'a une certaine hauteur correspondant
approximativement & un dixiéme de celle de la CLP, les flux prennent des valeurs comprises dans un
intervalle de 10% de leurs valeurs a la surface. L'incertitude sur les mesures des flux a l'aide des

techniques actuelles est aussi du méme ordre de grandeur.

La théorie de similitude de Monin-Obukhov décrit bien le comportement des flux turbulents
dans la couche de surface, dans des conditions de stationnarité et d'homogénéité horizontale c'est-a-
dire que toutes les propriétés statistiques de la turbulence sont indépendantes du point de l'espace. Les
équations locales de la mécanique des fluides ne sont pas bien adaptées au cas d'écoulements de type
turbulent car ceux-ci sont caractérisés par des fluctuations importantes des grandeurs physiques et par
des échelles de longueur bien supérieures au libre parcours moyen des molécules du fluide. On peut
appliquer les équations dynamiques du mouvement, non linéaires et non résolues analytiquement, en
réalisant des calculs en trois dimensions, mais c'est tres lourd numériquement. C'est pourquoi I'étude
des flux turbulents se fait & travers la description de caractéristiques statistiques. En fait, on suppose
que les mouvements du fluide peuvent se séparer en une composante flux moyen variant lentement et
une composante turbulente variant rapidement. De plus, on suppose que le flux est statistiquement
stationnaire c'est-a-dire que les moyennes d'ensemble ne changent pas avec le temps et peuvent étre
remplacées par des moyennes temporelles en un point du fluide fixe ou en mouvement : c'est

I'hypotheése d'ergodicité.

Une variable x quelconque est donc décomposée en une partie moyenne représentée par un

surlignage dans les équations, plus une partie fluctuation turbulente notée prime selon la convention
de Reynolds, soit x = x +x’. Ce qui implique par définition que la valeur moyenne des fluctuations est

nulle, x’ =0.

Les transports turbulents a travers la couche de surface, quantité de mouvement, chaleur

sensible et chaleur latente, sont décrits par les flux de Reynolds :
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T=—-pu'w’
H, =pGuw'T’ (éq. 2.5)
H, =pL,w'q’

ou p estla densité de l'air, C, est la chaleur spécifique & pression constante de l'air sec, L, est la
chaleur latente d'évaporation ; u, v et w sont les composantes longitudinale, latérale et verticale de la
vitesse du vent, T la température absolue et g I'humidité spécifique avec u’, v et w’, T’ et g’ leurs

fluctuations associées respectives.

Les flux de Reynolds w’x’, ot x’ représente 'une quelconque des trois quantités fluctuantes,
représentent donc les transports verticaux de mouvement cinétique, de chaleur sensible et d'humidité.
Dans les cas océaniques cela exclut 'eau liquide qui provient  la fois de I'évaporation a la surface de
I'océan et des embruns dans I'atmosphére. Ces termes traduisent l'influence de la turbulence sur le
mouvement moyen ; ils se combinent aux termes visqueux, négligeables dans la couche de surface,

pour former les tensions turbulentes apparentes.

L'indépendance supposée des flux avec l'altitude conduit naturellement a les paramétrer avec
des valeurs caractéristiques de vitesse du vent, de température, d’humidité spécifique et de longueur

comme suit :

o) —\+
u ={—| =(-v'w
(Pj ( )
T.=—w'T u, 5
7, (éq. 2.6)
g, =-w'q’ u,
_w'T,
gxw'T)

ou K est la constante de von Karman, de 'ordre de 0,40 ; g est 'accélération gravitationnelle ; T,

est la température virtuelle exprimée en Kelvins (voir Annexe B) avec T,=T, +T’ =T(1+0,61q);
remarquons que T, inclut les fluctuations d’humidité et on peut écrire w'T/=w'T’'+0,61Tw'q’

(Geernaert et Larsen, 1993).

La longueur de Monin-Obukhov, L, représente la hauteur a laquelle la production d'énergie

cinétique turbulente purement mécanique (u,3 [x L) est de l'ordre de la production d'énergie cinétique

turbulente de convection thermique (g w'T/ T\) .
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La théorie de similitude prédit que les gradients moyens dans la couche de surface sont des

fonctions universelles du parametre de stabilité (ou de stratification) z/L ol z représente la cote

verticale, comptée positivement a partir de l'interface, dans le sens ascendant :

x(z+z,) oU
Tb;—ﬁbu(z/L)
x(z+z,) 0T .
(ZT, z )Zz 5:(z/L) (éq.2.7)
K‘(Z+Zq) 86 _
AEN T o

olt z, z, et z, sont les échelles de hauteur respectives des éléments de rugosité, caractéristiques
de l'état de surface, tous supposés tres petits devant z. Bien qu'elles aient été introduites afin d'éviter le
cas irréaliste d'un cisaillement infini a la surface (z = 0), ces grandeurs ont une signification physique
(Liu et al., 1979) ; z, décrit les irrégularités de la surface comme "vues" par la turbulence et semble donc
étre une fonction complexe des parameétres de surface de la mer (Atakturk, 1991 ; Wu, 1992). De
nombreuses intiatives ont été tentées afin de paramétrer z, en fonction d'autres parametres de surface,
en particulier le rapport avec 'état des vagues. Par exemple, z, varie d'un facteur 100 entre le cas d'une
surface marine assez agitée avec z, = 0,1 cm et celui d'une surface continentale o1 z, = 0,1 m. De
maniére générale z, correspond en valeur a environ un centieme de l'épaisseur de la sous-couche

visqueuse. Des mesures en plein océan ont donné des valeurs de l'ordre de 10° m et 10" m pour z; et z,

respectivement (Smith, 1980 ; Large et Pond, 1981 et 1982).

Les relations entre les fonctions ¢ et la hauteur adimensionnelle z/L ont conduit a de
multiples travaux théoriques et expérimentaux (Businger et al. 1971 ; Dyer, 1974) sans formes
universellement acceptées. En particulier, les conditions de stratification pour le gradient d’humidité

sont peu connues et la relation ¢, = ¢, est généralement supposée. La forme la plus utilisée (Liu ef al.,

1979 ; Large and Pond, 1982) est donnée par:

¢, =¢,=¢,=(1+7z/L) si z/L>0
¢, =(1-16z/L)" si z/L<0 (éq. 2.8)
0, =0,=(1-167/L)" si z/L<0

Les profils de vitesse, de température et d’humidité sont obtenus en intégrant les relations des
équations 2.7 entre 1'élément de rugosité de surface approprié et une certaine altitude z. Les relations

flux-profils résultantes sont :
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U-U,=ux" []n(z/zo) -y, (z/L)]
T~T1, = Tx"' [In(g/z,) - ¥, (2/L)] (éq-29)

~q,= a.c"[In(g/z,) - ¥, (z/L)]

2

% 1-— |
ot les fonctions de correction de stratification sont données par ¥, (z/L) = r (—d)"é';q—(é)—)dC ,
o 0
soit :
W, =¥, =¥,=-Tz/L si z/L>0
2
Y, = 21n(ﬂ)+ ln(1+ X ]—2arctan(X)+£ si z/L<0
2 2 2 (éq.2.10)
¥, = = 21{””) si z/L<0

1
E]

avec X =(1-16z/L)

Les incertitudes sur les relations flux-profils proviennent essentiellement de la méconnaissance
de la rugosité z, qui dépend fortement du profil d’humidité pres de la surface de la mer (Katsaros,
1980), de la présence de courants et de vagues, de la différence de température a la surface ...
(Atakturk, 1991).

Comme mentionné précédemment, les équations 2.5 a 2.10 sont inadéquates quand les
exigences de la théorie de similitude, i.e. 'homogénéité horizontale et la stationnarité, ne sont plus
satisfaites. Aussi, elles ne sont plus applicables trés pres de la surface car la turbulence est supprimée
et les transports moléculaires par viscosité, conduction et diffusion deviennent importants. En
particulier, dans la sous-couche laminaire, 1a ot1 la diffusion moléculaire est prépondérante (Cousteix,
1989), une modélisation plus adéquate s'impose, par exemple avec le modéle "a renouvellement de

surface" décrit par Liu et Businger (1975) dans lequel les profils de température sont exponentiels.

On distingue généralement trois grandes méthodes de restitution des flux turbulents : la

méthode aérodynamique globale, la méthode de dissipation et la méthode des profils.
241 La méthode aérodynamique globale

Les mesures directes des flux de surface sont difficiles a obtenir ; il est impossible de faire des
mesures directes en plusieurs endroits ; la plupart du temps, il n'y a pas de mesures instantanées des
flux. C'est pourquoi ils sont estimés a partir de quantités moyennes & travers la formulation dite
aérodynamique globale, ol les flux sont reliés a la vitesse moyenne du vent, aux différences de

température et d'humidité spécifique entre la surface et une altitude z :
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%= CD(U(z) - US)2 =y
pHCS',, = ¢,(U(2)- U, )T, - T(2)) = -.T. (éq. 2.11)
pH—Ije = C,(TU(2)-U.)(g, - 9(2)) = ~u.q.

ol les coefficients d'échanges sans dimension (bulk transfer coefficients en anglais) C,, C, et C;
sont associés a la contrainte du vent, la chaleur sensible et la chaleur latente respectivement. Malgré de
nombreuses études, la paramétrisation de ces coefficients d'échange n'est pas compléte (Kondo, 1975 ;

Garrat, 1977 ; Blanc, 1985 et 1987).
La méthode se réduit donc a la détermination des valeurs de ces coefficients d'échange.

En utilisant les équations 2.9 et 2.11, ils s'expriment par :

C, =x*/[In(z/z,)- ¥, (z/L)]2
C, =*/[In(z/z,) =¥, (&/L)][1n(z/2,) ~ ¥: (2/L)] (é9.212)
C,= Kz/[ln(z/zo) -, (z/L)] [ln(z/zq) -, (z/L)]

On voit donc qu'ils dépendent de l'altitude z a la différence des flux dans la couche de surface
et sont fonctions des éléments de rugosité et de la stratification atmosphérique. Cependant, avant de
comparer les coefficients de transferts obtenus lors de multiples expériences, il faut les ramener a un
méme niveau de référence. En général, I'altitude de référence est prise égale a 10 m au-dessus de la

surface, correspondant a la hauteur des passerelles des navires. Les effets de stratification

atmosphérique sont généralement adaptés aux conditions neutres (‘P

g = 0) . Néanmoins, le concept

de rugosité de surface de référence n'est pas tres bien défini.

Dans ces conditions, cas neutre et niveau de référence a 10 m, les coefficients d'échange

s'écrivent avec z,, z; et z_ en metres :

Cpy =1 /[In(10/2,)]
Cun =1*/[In(10/2,)In(10/z,)] = & C%, /1n(10/2,) (éq. 2.13)
Cuy =x*[In(10/2,)1n(10/z, )| = = C%, /1n(10/z,

Les coefficients d'échange ne sont pas constants. Leurs variations sont dues aux effets de
rugosité de surface, a la vitesse du vent, a la circulation turbulente & grande échelle. Des mesures in

situ des coefficients de transfert ont été effectuées dans de multiples conditions : vents forts, passage
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de fronts, effets de vagues (DeLeonibus et Simpson, 1986). Un résumé des résultats obtenus par un
grand nombre d'auteurs est donné par Garratt (1977) et par Blanc (1985). Retenons que pour des
vitesses de vent faibles, U, ~ 4 ms”, toutes les mesures convergent vers C,,, = 1.0 10°. Cependant, pour
des vitesses de vent plus élevées, la tendance linéaire diverge systématiquement si bien que les valeurs
de C,, varient beaucoup selon le lieu, par exemple prés des cbtes ou en pleine mer. Dans ces cas, on
note une variation avec la profondeur et 'étendue d'une mer par leur influence sur la distribution des

vagues, en fonction du vent et de la température (Smith, 1988).

Drautre part, C,, et C,, ne montrent aucune dépendance significative envers la vitesse du vent
et z,. Les valeurs obtenues par divers auteurs prenant des coefficients d'échange fonction de plusieurs

parametres tels que la vitesse du vent se situent dans un méme intervalle de confiance, si bien que C,,
et C,, ou de facon équivalente K/ In(10/z,) et K'/ ln(IO/zq) peuvent étre supposés constants pour des

vitesses de vent inférieures a 14 ms”. Pour des vitesses de vent, au-dela de 14 ms”, avec des effets de
surface trés importants avec une augmentation significative des coefficients d'échange, et au-dessous

de 2 ms”, avec la disparition des vagues capillaires, une modélisation plus complexe est nécessaire.
2.4.2 Laméthode de "dissipation"

La caractéristique la plus attrayante de cette méthode provient du fait qu'elle ne nécessite pas
de mesure explicite de la composante verticale de la vitesse du vent, ce qui permet l'utilisation de
plates-formes mobiles et réduit les erreurs de mesures ; cependant les sources majeures d'erreurs
proviennent de l'incertitude sur plusieurs constantes et de suppositions nécessaires pour appliquer

cette méthode.

La méthode est fondée sur la considération du bilan d'énergie cinétique turbulente par unité
de masse, ¢ = (u” +v %+ w’z) / 2, qui pour un écoulement homogene stationnaire et horizontal, devient

(Tennekes et Lumley, 1972) :

0—112£+ ﬂ_g_i w'e+@
“ 9z 8 T, dz P

=P+B-¢-D

(éq. 2.14)

ot p’ est la fluctuation de pression et € est le taux de dissipation moléculaire de I'énergie

cinétique turbulente par unité de masse.

L'état stationnaire implique donc I'égalité des termes de production et de dissipation. Les
fluctuations turbulentes sont principalement "produites” par les interactions mécaniques (P) et

"perdues"” par dissipation moléculaire (g). Le terme complet de divergence D, terme de corrélation
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pression-vitesse, est indépendant de z/L et D << P semble étre une approximation raisonnable en

moyenne (Cousteix, 1989). Le second terme de droite, B, représente la convection thermique due aux
fluctuations de densité conséquence des fluctuations de température ; il est donc ajouté a I'équation
2.14 comme un terme source. L'équation de bilan de I'énergie cinétique de turbulence se réduit ainsi a

P+B=¢.

Le probleme d'évaluation des flux de chaleur revient & déterminer u. et les taux de dissipation

diffusifs de température et d'humidité spécifique, F;/ 2 et q7/ 2, N; et N, respectivement.

Pour un écoulement horizontalement homogene et stable, a partir des équations aux tensions
de Reynolds, en supposant que les termes de divergence verticale sont négligeables ainsi que le terme
convectif (Tennekes et Lumley, 1972), et en considérant les relations flux-profils des équations 2.6 et

2.7, cela conduit a (Businger, 1978) :

ww = [KZE/¢,, (z/L)]%
T’ =[x 2u,N, /8, (2/L)] (éq. 2.15)

wq = [K'zuth/¢q (Z/L)]y

g

Les équations 2.15, ou de fagon équivalente les relations entre les parameétres d'échelle et les
taux de dissipation, peuvent étre utilisées afin de déterminer les flux turbulents par l'intermédiaire de
l'analyse spectrale dans des situations ot il est difficile de les mesurer directement. L'analyse spectrale
est un moyen de connaitre la répartition d'énergie donc celle de la vitesse caractéristique de la
turbulence, u., suivant le nombre d'onde ou la fréquence. Elle est fondée sur les développements de

Kolmogorov.

L'hypothese de Kolmogorov est basée sur la notion de processus de formation et de transfert
d'énergie turbulente qui peut étre schématisé comme suit : les grosses structures soumises au
phénomene d'étirement tourbillonnaire donnent naissance a des structures plus petites tout en
transférant de I'énergie. Ce processus se répete jusqu'a ce que les structures deviennent si petites que
la viscosité puisse agir et transformer en chaleur toute I'énergie qui alimente ces petites structures.
Cette série d'événements, formations et transferts d'énergie turbulente successifs, est appelé cascade

d’énergie turbulente. Remarquons aussi que :

- les premiers stades de ce processus sont essentiellement non visqueux. La viscosité
n'intervient qu'en bout de chalne pour limiter l'intensification tourbillonnaire par le biais de la

transformation d'énergie en chaleur ;
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- I'échange d'énergie entre les structures turbulentes de taille différente n'est possible que si

leurs échelles de temps sont du méme ordre de grandeur ;

- le taux de dissipation ¢, caractéristique essentielle des petites structures, est entierement

défini par les caractéristiques des grosses structures ;

- pour un développement plus avancé de la théorie, on consultera les ouvrages de Tennekes et

Lumley (1972) ou de Cousteix (1989).

Du point de vue spectral, la théorie de la turbulence dans le domaine inertiel, supposant une
isotropie locale, dit donc qu'il y a une cascade d'énergie turbulente (zone b de la figure 2.6) entre une
région source (basses fréquences, zone a) et une région dissipative (hautes fréquences, zone c), pour

laquelle dans des conditions de stabilité neutres, I'on a les relations 2.16 :

D)

)

Figure 2.6 - Allure schématique du spectre en fréquence (théorique) de I'énergie cinétique de turbulence
d'apres Panchev (1971). Les trois phénomenes d'importance sont : 1- Transformation de I'énergie du flux moyen
(production) ; 2- Transfert d'énergie des grandes structures vers les plus petites ; 3- Dissipation de I'énergie

cinétique de turbulence en chaleur (g).

Les taux de dissipation peuvent donc étre déduits des estimations des fonctions spectrales

unidimensionnelles @, & des fréquences ou I'hypothése de Kolmogorov prédit un comportement

w,T,q

spectral en f* décrit comme le domaine inertiel par les relations :

?,(f)= K'E%(Zn/ﬁ)%f’%
@, (f)= Bre"N, (2x/U)" f# (6q. 2.16)
®,(f) = Be*N,(22/U) " f*
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ou K'=055, B;=p;=080 sont les constantes unidimensionnelles de Kolmogorov. Les

termes faisant intervenir la vitesse moyenne du vent, U, proviennent de I'hypothése de Taylor oi1 les

nombres d'ondes k sont remplacés par (27r f /ﬁ) .

La méthode consiste alors a mesurer la vitesse du vent a différentes fréquences dans une
fenétre de 1 a 20 Hz. Par conséquent, des mesures directes g N, et N . au-dessus de la mer sont trés

difficiles car elles nécessitent des échelles centimétriques a des fréquences supérieures a 100 Hz.

La production d'énergie est égale a la dissipation ; par intégration du spectre sur l'intervalle de
fréquence échantillonnée, on remonte au terme de production. Aprés avoir estimé les fonctions

spectrales @, pour une fréquence centrale donnée, f, on en déduit £(f), N,(f) et N ,(ﬁ) ; les trois

wT.q
taux de dissipation d'énergie, ¢ N; et N, sont alors pris comme les moyennes de ces derniéres dans la

région inertielle.

Néanmoins, cette méthode requiert un échantillonnage en fréquence élevé. De plus, les
mesures depuis les bateaux en mer sont entachés d'erreurs sur les vitesses dues au mouvement des
vagues, voire méme a l'influence de la superstructure et de la coque du navire. Il reste donc des
problémes de validation. Malgré cela, de bonnes mesures dans le domaine inertiel des spectres de
vitesse, de température et d’humidité ont été obtenues par des navires océanographiques et des bouées

(Large, 1979 ; Large et Pond, 1981 et 1982).

2.4.3 La méthode des profils

Dans des conditions neutres, z/L =0 (4) =0,¥

i

Wi T = 0) , les équations 2.9 impliquent :

]
T-T, =Tk " [In(z/z,)] (éq. 2.17)

c'est-a-dire des profils logarithmiques ou encore de simples droites dans une représentation

du type In(z)=aU+f par exemple. La méthode consiste alors, pour la premiére équation, a mesurer

la vitesse moyenne du vent, U, en deux points d'altitude différente dans la couche de surface ; ainsi

les valeurs de la hauteur de rugosité z, quand U= U, et de la vitesse de friction u. se déterminent
aisément, et par conséquent le flux de quantité de mouvement. Il en va de méme pour la température

et 'humidité spécifique.
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Cette méthode est peu utilisée car elle fait la supposition de conditions neutres. Dans les cas

stable et instable, il faut ajouter les termes de correction de stratification, les fonctions ¥, , et

considérer le cas ot u, ((9 U/ z) est constant.

2.5 Conclusion

Dans la représentation la plus simple du systéme climatique, ol tout est vu en moyenne
globale, il reste deux composants essentiels, l'atmosphere et la surface océanique. Nous avons donc
affaire & un systéme complexe dont les fluctuations traduisent les efforts que font I'atmospheére et
l'océan, deux fluides assez différents, pour parvenir ensemble a un équilibre pour toujours
inaccessible. Il faut non seulement comprendre le comportement de chacun, mais aussi leurs
interactions, la maniere dont ils échangent énergie et matiere. Ces interactions a l'interface océan-

atmosphere sont parfaitement résumées sur la figure 2.7.

PROFIL DE VENT MOYEN
U(z)
¢ TFLUXSOLAIRE
. ENTRANT
8w,
' ‘ ’ ¢
PRECIPITATIONS
/ ) b FLUX ONDES
LONGUES
FLUXDE FLUXDE
CHALEUR CHALEUR FLUXDE 1 i LW, DESCENDANT
=/ SENSIBLE LATENTE MASSE PAR FLUX OND
H, H, EVAPOBRATION 088 ES
NTRAINTB y AR AR Iw, LON
O DE AN .._..-..'_- o s ASCENDANT
CISAILLEMENT A T, \_\_\ O
OSP QUE ’ 4 2 oTTET
%, MOUVEMENT ORBITAL NS 3 \ ggvﬂs
CONTRAINIBDE ~ DES VAGUBS ~ ILLAIRES
CISATLLEMENT ~
OCEANIQUE G @ oL -
MOYENDE
TURBULENCE TEMPERATURE

=— AT —=

Figure 2.7 - Représentation schématique des différents processus physiques influencant la couche limite

proprement dite d'apres Katsaros (1980). & représente I'épaisseur de la sous-couche visqueuse.

Dans cette optique, la premiére fonction essentielle du systéme océan-atmosphere est la
dégradation et la répartition de I'énergie solaire, dont les étapes sont : la transformation en chaleur

d'une fraction significative (70%) du flux de rayonnement solaire intercepté par la planéte, 342 Wm”
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en moyenne annuelle globale ; la répartition de ce flux d'énergie (238 Wm?) entre la surface et
l'atmosphere en assurant une température confortable & la surface (288 K) ; et finalement, le
rayormement vers l'espace de ce méme flux d'énergie, de fagon a assurer un équilibre global au moins
approximatif. La seconde fonction essentielle du systéme climatique réside dans le cycle de l'eau 1ié en
particulier au flux de chaleur latente (Webster, 1994). En effet le role des flux non radiatifs est
extrémement important, & la fois dans le bilan énergétique et dans le cycle de I'eau, dans les tropiques
et aux moyennes latitudes, moins prés des poles d'ou la prise en compte d'une maniére réaliste du

couplage non radiatif entre surface et atmosphere.

Selon I'échelle spatiale et temporelle & laquelle 1'on étudie les flux de surface, les valeurs des
divers termes composant le bilan thermique net a la surface océanique fluctuent de maniere
considérable. Les flux de surface, obtenus d'abord par l'intermédiaire de mesures in situ, bénéficient
maintenant de l'apport des satellites dont les missions ne se limitent plus a la surveillance
météorologique et a la climatologie statique mais permettent désormais une approche nouvelle des

processus dynamiques a l'interface océan-atmosphere.

En fait, les satellites, en raison de leurs formidables capacités techniques qui se traduisent par
des résolutions spatiale, temporelle et spectrale élevées, apparaissent comme l'outil de base dans
l'évaluation des flux de surface d'autant plus que les mesures in situ restent ponctuelles et faibles pour
les océans. Néanmoins il faut insister sur le fait que les flux de surface ne peuvent pas étre déterminés
de maniere directe mais par l'intermédiaire d'un certain nombre de parametres géophysiques adaptés

a une situation donnée, a l'aide le plus souvent de relations semi-empiriques.

L'utilisation d'une méthode de restitution des flux de surface plutdt qu'une autre est assujettie
a l'origine des données, de plus en plus nombreuses et variées grace aux grands projets internationaux
sur le climat. La méthode des flux de Reynolds et celle du profil sont mieux adaptées dans le cas de
plates-formes stables avec des courants minimes. Quant a la méthode dissipative, elle convient mieux
dans le cas de bateaux en pleine mer malgré les perturbations du mouvement de celui-ci pour des

situations de vents forts.

L'examen des paramétrisations nécessaires au calcul des flux de chaleur de facon indirecte
montre que la connaissance des gradients de température et d'humidité, de la vitesse moyenne du
vent prés de la surface et de coefficients de transfert empiriques suffit pour une paramétrisation
adéquate des flux turbulents dans un cadre aérodynamique global. Nous allons donc estimer ces flux
en choisissant des coefficients d'échanges constants. Leurs valeurs seront déterminées selon

l'application a I'échelle régionale ou locale.
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Chapitre 3
TELEDETECTION SPATIALE

ET MESURE DU FLUX ONDES COURTES

La source primaire de I'énergie reque a la surface océanique est le rayonnement
électromagnétique émis par le soleil, essentiellement dans le domaine visible et proche infrarouge. Ce
chapitre traite par conséquent de la détermination du flux solaire incident a la surface, sur plan

horizontal, premiére étape de notre étude.

La littérature propose diverses méthodes d'estimation du rayonnement solaire incident a la
surface a partir d'images satellitaires (Schmetz, 1989). Elles modélisent toutes la traversée de
I'atmosphere par le rayonnement solaire, qui subit des phénomenes d'absorption, de réfraction et de
diffusion avant d'atteindre le capteur du satellite. Le degré de complexité de tels modeles varie en
fonction du type de paramétrisation utilisée (Gautier ef al., 1980 ; Dedieu et al., 1983 et 1987 ; Pinker et
Ewing, 1985 ; Darnell et al., 1988 ; Pinker et Laszlo, 1990 ; Brisson et al., 1994). Parfois certains aspects
du transfert radiatif sont traités a I'aide de formulation empirique (Tarpley, 1979 ; Pastre, 1981 ; Cano,

1982 ; Moser et al., 1983).

En regle générale, plus les modéles sont complexes, plus ils requiérent une connaissance
élevée des parametres d'entrée. Cependant, les conditions atmosphériques actuelles ne sont jamais
completement connues car 1'atmosphére est un milieu extrémement variable dans le temps et dans
l'espace ; ainsi, une modélisation rigoureuse de la radiance regue au sol nécessiterait a priori la
connaissance d'un nombre élevé de parameétres composant et gouvernant l'atmosphere ; ce qui, bien

stir, est trés compliqué a réaliser, d'ol1 les simplifications rencontrées dans de nombreux modeles.

Le fait que la méme radiance observée par le satellite puisse étre associée soit a une
atmosphere claire, soit a une atmosphére nuageuse, est une source d'erreur dans les modéles (Laszlo et
Pinker, 1989). Notons aussi que les modéles courants de calcul du flux solaire incident a la surface a
partir de données satellitaires ont été implantés a une échelle locale, ou au mieux, régionale. Un grand
effort a été fait pour estimer les flux radiatifs sur une échelle globale (voir par exemple Pinker et

Laszlo, 1992).
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La méthode utilisée, Héliosat, est décrite dans un premier temps avec les modifications qu'elle
a dii subir pour son adaptation a un type de données bien précises (ISCCP-B2) issues du satellite
METEOSAT-4. L'application du modéle au canal visible du satellite géostationnaire permet de
cartographier le flux solaire disponible en surface a méso-échelle et d'examiner ainsi ses variations
spatio-temporelles, dans un second temps. Aprés avoir identifié les diverses sources d'erreur dans la
restitution du flux ondes courtes, une étude de validation est menée par comparaison aux mesures in

situ de la campagne océanographique AMOR92.

3.1 Laméthode Héliosat

La méthode Héliosat est utilisée pour estimer le flux ondes courtes incident a la surface
terrestre. Elle a été abondamment décrite (Cano et al., 1986 ; Diabaté et al., 1988a et 1988Db ; Diabaté et
al., 1989 ; Moussu et al., 1989) et est largement utilisée dans le monde. Sa précision est d'environ 10%
(r.m.s.), comme l'ont démontrée de nombreuses comparaisons avec des mesures au sol (Diabaté, 1989).

Nous l'appliquons ici a I'imagerie METEOSAT.
3.1.1 Principe de la méthode

On estime & environ 30% la réflectivité moyenne du systéme terre-atmosphere (Kandel et
Fouquart, 1992). Cela veut dire que les trois dixiémes du rayonnement solaire incident sont renvoyés
vers l'espace, sans modification de la longueur d'onde, par réflexion sur la surface du globe, sur les
nuages et, dans une moindre mesure, par rétrodiffusion de la part des constituants de l'atmosphere. A
peu pres la moitié de l'énergie rayonnée par le soleil se trouve dans les longueurs d'onde du visible.
Comme la premiére grande fenétre atmosphérique se trouve dans la bande visible du spectre, c'est
dans cette bande que les capteurs correspondants du satellite mesurent le rayonnement solaire
réfléchi. Chaque élément d'une image de satellite géostationnaire représente la réponse spectrale du
radiometre pour l'énergie radiative reque par le satellite. La plupart des nuages sont de bons
réflecteurs d'énergie rayonnante. La réflectivité d'un nuage dépend surtout de son épaisseur mais
aussi, dans une certaine mesure, de la nature des particules qui le constituent (eau ou glace) et de leurs
dimensions. L'intensité réfléchie par une petite portion du systéme terre-atmosphére est donc trés
différente pour des régions nuageuses et des régions de ciel clair, a I'exception des zones désertiques,
neigeuses et recouvertes par les glaces. Ainsi, dans la plupart des conditions, il est possible de
distinguer les pixels couverts par des nuages de ceux non contaminés par ces derniers a la condition
que la surface couverte par le nuage soit plus grande que la taille d'un pixel ; par conséquent la
cartographie du flux ondes courtes est possible si l'on tient compte des effets du soleil et de la
géométrie de prise de vue du satellite pour les mesures de luminance. Ainsi, cette méthode suppose

que les réflectances au sol par ciel clair sont plus faibles que celles des nuages, mais de plus elle
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considére la variabilité naturelle de la réflectivité de surface, le bruit instrumental, la variabilité des
propriétés atmosphériques non prises en compte explicitement, en supposant que la radiance en ciel
clair en un point, pour la période analysée, peut étre représentée par une variable aléatoire
stationnaire (Cano, 1982). S'appuyant sur I'hypothese de faible variance temporelle des radiances en
ciel clair comparées a celles en présence de nuage, a deux exceptions importantes prés que sont les
cirrus semi-transparents et les sols neigeux ou glacés, la méthode Héliosat applique un processus
itératif pour déterminer la valeur moyenne de la variable aléatoire représentant les propriétés de
surface. Elle repose sur l'établissement d'un indice d'ennuagement qui consideére la différence entre la
réponse du capteur due & l'occurrence d'un nuage dans son champ de prise de vue et la signature

spectrale correspondante du sol dans des conditions ciel clair.

Cette approche est confortée par 'observation que la valeur de radiance la plus fréquente en
un point est souvent trés proche de la valeur extréme, minimum en visible et maximum en infrarouge,

une exception étant les régions a fort pourcentage de couverture nuageuse (Rossow et al., 1988).
3.1.2 Correction géométrique et filtrage du bruit

Les données de télédétection brutes ont été acquises lors d'observations du satellite
géostationnaire METEOSAT-4 dans le domaine visible. Chaque image satellitaire est pré-traitée en
utilisant une correction géométrique avec corrélation des amers, filtrage du bruit, et normalisation des
comptes numériques originaux par le rayonnement solaire qui serait mesuré apres réflexion sur une

surface horizontale située en chaque pixel sous ciel clair.

Comme les comptes numériques peuvent étre directement reliés au rayonnement ascendant,
cette normalisation équivaut au calcul d'un facteur de réflectance bidirectionnel. En fait, la relation
exacte entre le rayonnement ascendant et le compte numérique est inconnue parce que le satellite
METEOSAT n'a pas d'étalonnage embarqué. Cependant, par commodité, nous appellerons albédo la
quantité résultant de la normalisation, qui est proportionnel a I'albédo réel mais n'est pas a strictement

parler l'albédo de surface (Moussu et al., 1989).
3.1.3 Construction de la carte d'albédo de référence

La méthode Héliosat utilise le modéle ciel clair de Perrin de Brichambaut et Vauge (1982) ot le
facteur de transmission total pour un ciel trés clair et dans une large bande spectrale 0,3 - 4 um peut

s'écrire :
K(v) = A (sinv)*” (éq.3.1)

avec A une constante empirique égale a 0,81 et v I'angle d'élévation du soleil. Ce modéle est

similaire dans la forme & celui de Bourges (1979) utilisé par Cano et al. (1986) excepté que A est fixé a
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0,7. Un tel modéle résulte d'un "mélange" empirique avec les mesures au sol. Par conséquent, il ne
tient pas compte explicitement de la turbidité de 'atmosphere, ni de 'albédo du sol, ni du contenu en

eau a l'intérieur de I'atmosphere, ces trois termes influencant le facteur de transmission par ciel clair.

Ainsi, le rayonnement global au niveau du sol G, a l'instant ¢, est :
G(t) = 0,81 I (sinv)"* (éq.3.2)

ol I, est le rayonnement solaire extraterrestre ie. la constante solaire pour le jour j donné,
normal au rayon. Retenons que la dépendance temporelle de G(f) est comprise dans l'angle
d'élévation du soleil (voir Annexe A). Donc le rayonnement mesuré par le capteur du satellite en

I'absence de nuages, provenant a la fois du ciel clair et du sol, d'albédo p(t) peut s'exprimer par :
E(t) = p(t) 0,81 I (sinv)"* (69.3.3)

En préparation de la détermination de l'indice d'ennuagement, une carte de référence de
l'albédo planétaire pour ciel clair est construite. A partir d'une série temporelle d'images, elle est
évaluée en chaque pixel d'une manieére récursive en minimisant la variance entre les radiances

mesurées et celles résultant du modele ciel clair, les cas nuageux étant éliminés a chaque étape.
3.1.4 Evaluation de l'indice d'ennuagement

L'indice d'ennuagement #'(i,j) au point (i,j) pour un temps donné ¢ est défini comme fonction
de l'albédo caractéristique de référence p,(ij), de l'albédo apparent ou luminance normalisée au méme
point mesuré par le satellite p'(ij), et de I'albédo moyen du sommet des nuages p,, valeur typique de la

valeur maximale de l'albédo des nuages. Il est calculé en chaque pixel grace a la relation suivante :
w(ij) = (p(i) - plif) / (p, - plij) (éq.3.4)

L'indice d'ennuagement, qui varie de 0 a 1, est un indicateur de la transmission d'une colonne
d'atmosphere au-dessus d'un pixel avec des valeurs faibles correspondant a un facteur de transmission
élevé. Il faut remarquer que par définition, des valeurs de n' supérieures & 1 peuvent étre observées
pour des nuages trés réfléchissants. Il dépend d'une maniére assez complexe de la nébulosité totale et
de l'épaisseur optique des nuages dans le champ de prise de vue du radiomeétre (Perrin de
Brichambaut, 1987) ; en fait n' peut étre considéré comme un mélange de ces deux types d'information

dans le cadre de la prise de vue instantanée du radiometre.

Le calcul de l'albédo moyen des nuages, p,, est accompli en utilisant I'inverse de I'algorithme

utilisé pour déterminer la carte d'albédo de référence, en ne retenant que les zones nuageuses.



Chapitre 3 - Télédétection spatiale et mesure du flux ondes courtes 53

L'histogramme de cette image "seulement de nuages" fournit une estimation de p, par l'utilisation d'un

calcul de mode.

L'albédo apparent mesuré par le satellite p'(ij) dépend dans une certaine mesure de la
turbidité atmosphérique. Par exemple, dans le cas de nuages de poussiére ou de sable sur 'océan, la
valeur de p' est plus élevée que la normale océanique d'oli une surestimation de #'. Mais ce phénomeéne

reste assez rare, ce que confirme l'analyse visuelle des images pour un mois donné.

Afin de tenir compte des variations saisonniéres, la carte de référence est réactualisée au cours
du calcul par I'estimation d’une moyenne pondérée du nouveau pixel non nuageux par le pixel non

nuageux précédemment défini.

Cette méthode ne s'accomplit pas convenablement quand l'albédo de référence est du méme
ordre de grandeur que l'albédo des nuages. Cano (1982) a proposé la définition d'un indice
d'ennuagement de substitution utilisant le rayonnement mesuré par le satellite dans la bande spectrale

infrarouge thermique ; la méthode Héliosat ne tient pas compte de cette alternative.
3.1.5 Relation statistique entre indices d'ennuagement et de clarté

L'indice de clarté K(ij) est défini comme le rapport du rayonnement global sur surface

horizontale G(i,j) et de la radiance horizontale au sommet de l'atmosphere G (i) :
K(i,j) = G(ij) / G (ij) (éq.3.5)

Si l'on considere que l'indice d'ennuagement 7'(i,j) caractérise la transmission de l'atmosphere,
on peut proposer la relation linéaire suivante pour le rayonnement global au temps ¢, prouvée par de

multiples études (Cano et al., 1986 ; Diabaté et al., 1988a ; Diabaté, 1989) :
G'(ij) =n'(ij) G(ij) + (1-n'ij) G(ij) (éq.3.6)

oit G, et G, sont les rayonnements globaux a la surface par ciels couvert et clair,
respectivement. Avec la définition de I'indice de clarté pour ces deux conditions, respectivement K, et

K, cette hypotheése conduit a la relation linéaire suivante :
K(ij) =n'(i) K(ij) + (1-n'(i) K(i,f) (éq.3.7)
= a(i,j) n'(i,j) + b(i,f) (éq. 3.8)

ot a(i,j) caractérise la pente de la relation linéaire et est égal a K,(i,§) - K(i,j) ; et b(i,j) représente l'indice
de clarté pour une atmosphere ciel clair avec #'(i,j) = 0, i.e., K(ij).
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Les variations spatio-temporelles des coefficients a(i,j) et b(i,j) avec la latitude, la longitude, la
déclinaison du soleil, ont été étudiées par Diabaté (1989). Il s'en déduit que la relation entre les indices
d'ennuagement et de clarté est linéaire, faiblement dépendante de la localisation géographique,
indépendante du mois, mais les coefficients dépendent de 1'heure du jour. En fait, les coefficients de
régression dépendent probablement de 1'élévation du soleil ; en effet, la variation de v est plus grande
durant le jour que sa variation en fonction du mois et de la localisation géographique. Par conséquent,
un jeu de coefficients (a(i,j), b(i,j)) est défini pour chaque intervalle horaire considéré. Les valeurs de
ces coefficients varient respectivement de -0,11 a -0,14 et de 91 a 103. Elles sont calculées par des
moyennes d'une méthode de régression linéaire au sens des moindres carrés, appliquée a un jeu de

mesures au sol et de données satellitaires. De nombreuses comparaisons ultérieures confirment ces

résultats (Diabaté, 1989).
3.1.6 Détermination du rayonnement global horaire au sol

Les coefficients a(i,j) et b(i,j) définissent une régression linéaire entre l'indice de clarté K'(ij) et
l'indice d'ennuagement 7'(ij). Ils sont constants pour toute I'image METEOSAT et Diabaté (1989) a
défini trois jeux de coefficients : pour le matin, le milieu de journée et l'aprés-midi. Puis le
rayonnement global horaire de surface sur plan horizontal est déterminé selon la relation suivante

d'apres 'équation 3.5 :
G'ij) = K(ij) G (i) = (a' n'(ij) + V') G (i f) (éq.3.9)
Le diagramme de la figure 3.1 décrit la démarche suivie lors de la méthode Héliosat.
3.1.7 Détermination du rayonnement global journalier au sol

Cette méthode traite une image satellitaire afin d'en dériver le rayonnement global horaire
correspondant. Dans ces cas, quatre images sont traitées par jour a 08:30, 11:30, 14:30 et 17:30 TU
(Temps Universel). Le rayonnement global journalier au sol est alors estimé par un calcul de moyenne
d'un algorithme développé par Diabaté (1989). Le rayonnement solaire journalier est approximé par
une loi pseudo-sinusoidale du temps t ol ¢ représente le temps solaire vrai (voir Annexe A), dont
l'amplitude A est une fonction quadratique de t. Pour chaque pixel de l'image et pour chaque jour, les
constantes dans l'expression de A(t) sont évaluées par une méthode des moindres carrés sur la base de
la connaissance des valeurs du rayonnement global horaire instantané en chacun des quatre intervalles
horaires. Puis le rayonnement global journalier est obtenu par intégration de cette loi pseudo-

sinusoidale entre les heures de lever et de coucher du soleil.
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Figure 3.1 - Schéma synoptique de la méthode Héliosat.
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3.1.8 Détermination des moyennes mensuelles du rayonnement global solaire de surface

La moyenne mensuelle du rayonnement global horaire, pour chacun des quatre intervalles de

temps, est obtenue en moyennant les images du rayonnement global horaire pour le mois considéré.

La moyenne mensuelle du rayonnement solaire global journalier est calculée par le méme
algorithme utilisé pour l'estimation du rayonnement solaire journalier, mais appliqué aux images de

moyennes mensuelles du rayonnement solaire global horaire.

Une remarque sur la dénomination des rayonnements : quand nous parlons de rayonnement
solaire journalier, c’est un abus de langage puisqu'il s'agit en fait d'une somme journaliere de
rayonnement global solaire. Il en est de méme pour les rayonnements mensuels. Lorsque nous parlons
d'une carte de rayonnement journalier mensuel pour un mois donné, il faut comprendre la moyenne

mensuelle des sommes journaliéres de rayonnement global solaire horaire.

3.2 Adaptation de la méthode aux tres larges zones

La méthode décrite au paragraphe précédent a dii subir des modifications afin de l'adapter &

l'étude de trés larges zones.
3.2.1 Correspondance des coordonnées image avec les coordonnées géographiques

Des modeéles permettaient, initialement dans la méthode, de passer des coordonnées image
(ligne, colonne) aux coordonnées géographiques (latitude, longitude) et réciproquement ; ces modeles

de conversion, définis statistiquement, étaient des polyndmes d'ordre deux de la forme suivante :
Z=A + A, X+ A X+ A, XY+A, Y + A, Y (éq. 3.10)

ou si Z représente la latitude ou la longitude alors X est la ligne et Y, la colonne, et
réciproquement. Ces relations quadratiques simples requiérent par conséquent la connaissance a priori
de quatre jeux de coefficients A, avec i variant de 1 a 6, déterminés par une méthode aux moindres
carrés sur un ensemble de quadruplets pour chaque région considérée. Nous avons amélioré cette
étape de calcul par lutilisation d'un modeéle analytique recommandé par 1'Agence Spatiale
Européenne (ESA) ; la conversion en (latitude, longitude) d'une image METEOSAT définie en (ligne,
colonne) est fondée uniquement sur des critéres géométriques liés a la forme du globe terrestre et a
l'orbite du satellite. La comparaison des résultats obtenus par les deux méthodes sur le site test de

I'Atlantique nord-est montre trés clairement qu'elle est bien meilleure car elle prend en compte la
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sphéricité de la Terre ce qui améliore la précision, en particulier aux hautes latitudes et aux grandes

longitudes.
3.22 Le probléeme de la normalisation

Les canaux visibles qui représentent la source principale d'information pour déduire
l'insolation n'ont pas d'étalonnage embarqué. C'est le cas du satellite géostationnaire METEOSAT-4.
Par conséquent d'autres étalonnages sont utilisés, supposés étre précis seulement dans un intervalle de
5 - 10% (Pinker et Laszlo, 1992). La normalisation initiale de la méthode Héliosat faisait appel a la

relation suivante :

CN -CN,

CC=
f; SiIl ,},1,15

T (éq.3.11)

ol CC est le compte numérique normalisé ;
CN est le compte numérique brut initial ;
CN, est le compte numérique espace ;
fi est le facteur correctif de la distance terre-soleil ;
yest l'élévation du satellite ;
v est I'élévation du soleil.

Le calcul de CC consiste en la normalisation du compte numérique issu du capteur satellitaire
par le rayonnement solaire qui aurait été mesuré par le radiometre aprés avoir été réfléchi sur une
surface horizontale située en chaque pixel dans des conditions ciel clair. Ainsi la détermination du
compte numérique normalisé est identique au calcul d'un facteur de réflexion bidirectionnel (direction
soleil - satellite). Cette normalisation dépend essentiellement des deux angles yet v. En fait, il convient

de rappeler l'origine des termes en sinus :
- le sinv provient d'une correction par rapport a une surface plane ;
- le sinv"" est une correction due a la traversée de l'atmosphére ;
- le terme sin)}”s représente la méme correction pour le rayonnement réfléchi ;

- et siny est un terme pris en compte afin de corriger le comportement non lambertien de

certaines surfaces (anisotropie) ; ce facteur de dépendance du rayonnement réfléchi par rapport a
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I'angle y de réflexion a pris une forme sinusoidale de sorte que le compte numérique normalisé et

l'albédo réel p, sont proportionnels. La relation liant les deux quantités est la suivante (Moussu et al.,

1989) :
p,=3,610°CC +0,02 (éq. 3.12)

Cette relation obtenue par une régression type moindres carrés entre les valeurs de CC
calculées en divers sites cibles en Europe et en Afrique, et des valeurs de p, issues de la littérature
présente un écart quadratique moyen (r.m.s.) de 0,08 et un coefficient de corrélation de 0,88. L'écart
quadratique moyen, relativement élevé, intégre I'erreur du modéle ciel clair mais surtout l'erreur sur
les valeurs d'albédos trouvées dans la littérature, ces derniéres présentant une grande disparité et

d'importantes variations pour un méme type de surface.

En appliquant la correction en siny de I'expression 3.11, il s'avere que les nuages les plus
éloignés du nadir sont environ 50% plus réfléchissants que ceux de la zone de convergence inter-
tropicale (ZCIT) en considérant tous les corps comme lambertiens. Or les nuages les plus épais sont
situés au niveau de la ZCIT (convection tropicale) ; I'anisotropie de la réflexion des nuages n'excede
pas 10% (Taylor et Stowe, 1984) ; et les nuages les plus réfléchissants sont a la ZCIT ce qui est confirmé
visuellement par les images originales. De méme cette correction entraine une augmentation plutot

forte vers le nord des comptes normalisés sur l'océan.

Ainsi, pour normaliser nos images, nous n'avons pas tenu compte de la correction
précédemment décrite par Moussu et al. (1989) qui permettait d'uniformiser les albédos des déserts en

particulier et des océans. La relation utilisée est :

e CN-CN,
f;siny®?sinv*®

(éq.3.13)

Cependant, la brillance de surface de la Terre sur les images visibles dépend de la nature de
cette surface et de son éclairement. Celui-ci dépend lui-méme de l'heure de la journée et du
déplacement saisonnier du soleil. En effet les valeurs d'albédo varient selon lI'heure de la journée,
jusqu'a 19% pour un méme pixel. Il faut par conséquent considérer une carte d'albédo de référence
pour chaque slot traité. Cette derniére est fournie par I'image des minima des images normalisées pour
le mois traité. En premiére approximation, la normalisation des images METEOSAT équivaut donc au
calcul d'un albédo apparent du sol dans des conditions ciel clair. Nous disposons d'une image

d'albédo apparent en chaque slot considéré (défini par 2h + 1 ol1 h est 'heure décimale).
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3.2.3 Détermination de la valeur de l'albédo moyen du sommet des nuages

Ce parametre est déterminé de maniére empirique car la méthode proposée par Cano (1982)
n'est pas stable et ne reproduit pas les mémes résultats dés lors que la série d'images est modifiée. Ceci
pose probléme dans la mesure ot ce parameétre a une assez grande influence sur le calcul de l'indice
d'ennuagement. Au lieu de ne considérer qu'une série temporelle de dix images "peu nuageuses”
seulement, nous avons déduit la valeur de ce parametre a partir de I'histogramme d'une image des
maxima des images normalisées sur le mois considéré. Ainsi, en chaque slot, pour chaque mois, nous
obtenons une valeur et une seule de p, ce qui est cohérent avec la normalisation précédemment

effectuée.

L'estimation de p, est un point essentiel de l'approche utilisée ici pour estimer l'indice
d'ennuagement. Il est clair que le choix par la valeur modale de l'histogramme des maxima des
radiances normalisées sur le mois est critiquable, étant donné que ce mode est lié & la présence ou non
de nuages sur la série temporelle. Autrement dit, s'il y a trés peu de nuages sur la période considérée
et la zone d'étude, 'estimation modale peut s'avérer fausse. Nous considérons que sur une trentaine
d'images consécutives pour un slot donné, ce cas sera trés isolé, et que sur le mois nous obtenons une
certaine "homogénéité" dans l'histogramme des maxima d'autant plus que la valeur de p, choisie est
élevée donc rarement observée sur les images. Cela dit, certains auteurs, Raschke et Preuss (1979) par
exemple, ont proposé une méthode d'estimation faisant appel & un modéle théorique de nuage
d'épaisseur optique et d'altitude précises, ce type de nuage étant suffisamment opaque pour que l'on
puisse négliger les effets de l'albédo des sols p, par rapport a l'albédo planétaire instantané p' ;
d'autres, Obrecht (1990) par exemple, ont inclus la notion de limite de transparence des nuages par

I'étude de la disparition du contour de céte.
3.24  Autres parametres d'entrée du modéle

La méthode Héliosat nécessite la connaissance d'un nombre tres réduit de parametres d'entrée,
essentiellement des constantes. D'une part, il faut déterminer la constante solaire, I, : c'est 1'énergie
solaire traversant par unité de temps l'unité de surface disposée aux confins de l'atmosphére terrestre
normalement & la direction du soleil, quand la distance de la Terre au soleil est égale a sa valeur
moyenne. C'est donc un flux énergétique par unité de surface, inversement proportionnel au carré de
la distance séparant la Terre du soleil. I, varie par conséquent au cours de l'année en raison de I'orbite
elliptique de notre planéte. Cette correction de distance terre - soleil est prise en compte dans la
méthode lors de la normalisation des images par l'intermédiaire du facteur f,, fonction du jour julien j,
dans I'équation 3.13, et dans la détermination du rayonnement solaire global hors atmosphere sur plan
horizontal puisque G, = I; sinv avec I, = I, f. Nous avons utilisé pour nos calculs de flux solaire une

valeur de 1353 Wm®. D'autre part, la réponse du capteur quand il observe l'espace c'est-a-dire la
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valeur moyenne du compte numérique équivalent au zéro du capteur, CN,, dont la valeur est prise

égale a 15.
3.25 Les coefficients de régression linéaire liant les indices d'ennuagement et de clarté

Afin de déterminer l'indice de clarté K'(ij) a partir de l'indice d'ennuagement n'(i), il faut
connaitre les coefficients a(i,j) et b(ij) de la relation linéaire qui les relit (éq. 3.8). Dans la procédure
initiale, ces coefficients sont calculés en chaque pixel (i,j) et pour chaque intervalle horaire considéré.
Or des études préliminaires (Diabaté, 1988a) ont montré que seuls trois couples (a(ij),b(i,j)) suffisent
dans la journée, sur un mois donné. Nous avons donc choisi des valeurs constantes sur les quatre mois

d'étude, répertoriées dans le tableau 3.1.

slot < 23 23 <slot <29 29 < slot
a -540 -556 -554
b 602 667 598

Tableau 3.1 - Couple de coefficients (a,b) utilisés dans la méthode Héliosat pour les diverses heures de la
journée. Les valeurs sont comprises entre 0 et 1000 en vertu de la relation K =a (n'/100) + b avec 0<K<1000. Le

slot est défini par (2 h +1) oit h représente I 'heure décimale.

Les autres étapes de calculs de la méthode Héliosat restent inchangées dans leur forme et leur

fond tel que décrites dans le paragraphe 3.1.
3.2.6 Les limitations de la méthode Héliosat

La méthode ainsi développée et adaptée au calcul du flux solaire incident a I'aide de données

de résolution réduite en provenance de METEOSAT-4 présente néanmoins certaines limitations.

Elle n'est pas valable pour des élévations du soleil inférieures ou égales a 12°. De plus, la
méthode ne donne pas de résultats satisfaisants pour des élévations du satellite inférieures ou égales a
15° car il y a des effets de bord marqués pour les latitudes et les longitudes élevées. Cela correspond a
un angle de prise de vue maximal de 67,8° pour le satellite. Pour pallier & cette limitation due a la
région observée par METEOSAT, il faut utiliser des données issues des autres satellites
géostationnaires qui font partie du programme de veille météorologique dont nous avons parlé au

chapitre précédent.

Le caractere non lambertien de certaines surfaces, en particulier celui de la surface supérieure

des nuages, n'est pas explicitement pris en compte bien qu'il puisse étre inclus dans les termes
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correctifs en sinus de la relation de normalisation (équation 3.13) ; de plus elle ne traite pas

explicitement du cas particulier de la réflexion spéculaire sur les surfaces océaniques ou les lacs.

La méthode n'inclut pas non plus les effets de bord des nuages, ou encore le phénomene
d'ombre sur un pixel considéré ; ce dernier point est surtout flagrant dans les régions continentales
avec un relief marqué. La correction qui en découle n'est donc pas cruciale dans notre étude puisque

nous nous limitons aux surfaces océaniques.

De plus les effets induits par des pixels mixtes (terre-mer) ou partiellement nuageux, nuages

fragmentés ou morcelés au niveau sub-pixel, ne sont pas explicitement analysés.

3.3 Présentation des données METEOSAT-B2

Parmi les satellites qui contribuent & la mission météorologique, on distingue les satellites
géostationnaires, tels ceux de la série METEOSAT, positionnés dans le plan équatorial a 36000 km de
la terre. Ils assurent une mission de surveillance continue du quasi-hémisphére terrestre qu'ils "voient"

en permanence.

La série des METEOSAT embarque un radiomeétre imageur a trois canaux, le Visible Infrared
Spin-Scan Radiometer (VISSR), pour mesurer les rayonnements électromagnétiques émis vers l'espace
dans trois bandes spectrales distinctes : le canal "visible" de 0,4 a 1,1 pm, qui mesure le rayonnement
solaire réfléchi par le systéme climatique ; le canal "vapeur d'eau” de 57 a 7,1 um, qui permet
d'estimer 1'émission par la vapeur d'eau de la haute troposphere ; le canal infrarouge thermique de

10,5 a 12,5 pm, qui mesure le rayonnement de corps noir terrestre.

Des mesures du radiomeétre sont prises toutes les 30 minutes avec une résolution spatiale pour
un point situé au nadir du satellite, de 2,5 km x 2,5 km pour le canal visible et de 5 km x 5 km pour les
deux autres canaux. Dans le domaine visible, I'image du disque terrestre est formée de 5000 lignes de
5000 pixels chacune et dans les domaines infrarouge et vapeur d'eau, une scene complete est

constituée de 2500 lignes de 2500 pixels chacune.

Une description détaillée du systéeme METEOSAT, satellite, radiométre, segments spatial et

sol, traitement, extraction, dissémination et archivage des données, se trouve dans Anonyme (1981).

Pour notre étude, nous utilisons une série spéciale de données de satellite géostationnaire,
issues du satellite METEOSAT-4 dont la position nominale se situe a I'intersection de I'équateur et du
méridien de Greenwich (0°N, 0°E), appelée ISCCP-B2. Dans le cadre du projet International Satellite
Cloud Climatology Project (ISCCP) (Schiffer et Rossow, 1983 et 1985), partie intégrante du programme
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WCRP, l'information est moyennée sur des secteurs de 250 km x 250 km approximativement. Les

étapes de réduction successive des données sont les suivantes :

- échantillonnage temporel des images des satellites géostationnaires pour réduire la fréquence

d'observation a des intervalles synoptiques de trois heures ;

- les données canal visible a plus haute résolution sont moyennées pour étre compatibles avec
la résolution plus basse des données du canal infrarouge : c'est donc une moyenne 2 x 2 en ligne et en
colonne pour des données METEOSAT, d'oit une image 2500 x 2500 pixels de 5 km de résolution au

nadir ;

- un sous-échantillonnage spatial des images est réalisé (si nécessaire) afin de réduire la

résolution a environ 10 km, soit 1 pixel sur 4 : ce sont les données B1, images de 1250 x 1250 pixels ;

- puis les données sont encore réduites en volume par un ré-échantillonnage 3 x 3 (1 pixel sur
9) pour ramener la résolution nominale a environ 30 km, 27 km au nadir exactement : ce sont les

données réduites B2, images de 416 x 416 pixels.

La taille d'un pixel en surface couverte au sol, PS, croit avec I'angle d'élévation du satellite, ¥,

et donc avec la latitude selon la relation :
PS =PS,/siny (éq.3.13)

out PS, est la résolution spatiale au nadir. Si I'on s'éloigne de ce point, la visée se fait selon un
angle oblique, par conséquent la surface observée augmente. Cet accroissement n'est pas linéaire en y;
a environ 50° de la verticale du satellite, la résolution est & peu prés doublée soit environ 50 km. Au-
dela, elle augmente plus rapidement et les données d'images METEOSAT deviennent de moins en

moins utilisables.

Ces données, trois canaux et 8 images par jour, ont été obtenues pour les mois d'aoft a
novembre 1992 auprés du Centre Européen d'Opérations Spatiales (ESOC pour European Space
Operations Centre) qui a régulierement archivé ces images au format réduit B2. Cette période couvre

celle des mesures in situ réalisées dans la région des iles Canaries.

Le choix de ce type de données est motivé par plusieurs raisons : leur faible volume ce qui a
pour conséquence une maniabilité accrue sur une longue période de temps ; leur adaptation a la
détermination du rayonnement solaire global sur une échelle globale ; en effet, des études sur
I'échantillonnage des données satellitaires ont montré que les données réduites B2 préservent

l'information sur les grandes structures nuageuses et enfin leur faible cofit.
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3.4 Présentation de la zone d'étude

3.4.1 Définition de la zone d'étude

La zone test est une partie de I'océan Atlantique qui s'étend de 0°N a 40°N en latitude et de
5°0 a 35°0 en longitude, soit un secteur de 30° x 40°. Le choix de cette région par le Joint Research

Centre (JRC) se justifie par plusieurs raisons :

- variabilité des conditions climatiques rencontrées avec des zones équatoriale, subtropicale et

tempérée ;

- variabilité des conditions océaniques ; en particulier la présence d'une remontée des eaux
froides au large de la Mauritanie et du Sénégal qui contribue largement aux variations de température
de surface marine et d'autres parametres climatiques ; cet upwelling en fait une région particulierement
étudiée en raison des conséquences climatiques, biologiques avec une forte concentration de

phytoplancton, et par conséquent économiques (pécheries cotiéres).

Cette vaste zone est réduite a une portion d'environ 1000 km” (30°-40°N, 5°-15°0) au large du
Portugal et du Maroc qui couvre celle des mesures in situ réalisées par le navire océanographique A.
von Humboldt durant 1'expérience Atlantic Measurement of Oceanic Radiation (AMOR92) du 2 septembre
au 14 octobre 1992 (IOW, 1992). Cette partie de l'océan Atlantique nord représente notre zone d'étude.

La figure 3.2 illustre les diverses régions géographiques étudiées, en projection Mercator équatoriale.
3.42 Les mesures in situ

Les mesures in siti ont été réalisées dans le cadre du projet Eastern Boundary Currents n° 5
(EBC-5), partie intégrante du programme WOCE, en commun par l'lnstitut fiir Ostseeforschung
Warnemiinde (IOW) de Rostock et par I'Institute for Remote Sensing Applications (IRSA) basé a Ispra. Le
but de la campagne océanographique AMORO92 est triple : I'étude du courant méridional du Portugal
au Maroc avec les eaux sous-jacentes ; l'étude du mélange des eaux de surface et I'étude de la
recirculation des eaux de I'Atlantique nord. De plus le projet EBC-5 s'est focalisé tout spécialement sur
I'étude de l'effet de peau, phénomene essentiel pour la détermination précise de la température de

surface marine.

La campagne de mesures se divise en réalité en quatre étapes : du 02/09/92 au 09/09/92, le
navire océanographique a réalisé le trajet le séparant de sa base de Rostock en Allemagne du nord
jusqu'a Lisbonne au Portugal ; la premiére phase opérationnelle a pris place du 09/09/92 au 26/09/92,
depuis la capitale portugaise jusqu'a Las Palmas aux iles Canaries ; puis du 28/09/92 au 06/10/92, il
s'agit de la seconde phase de mesures sur notre zone d'étude pour rejoindre a nouveau Lisbonne ; la

derniére étape consiste uniquement au retour du bateau vers son port d'attache a Rostock. Ainsi,
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seules les deux étapes intermédiaires nous intéressent et sont décrites sur la figure 3.2. Les mesures

ont essentiellement deux origines.

Leixoes

A v.Humboldt
Sept./Oct 82

RS 80-15NS

Lissabon

L 5 WOCE (EBC ¥

AR 6
AR 16

3 ®6/7

AMOR -92

Fae
15w
1

Figure 3.2 - Notre zone d'étude dans I’ Atlantique nord. Le parcours du navire océanographique A. von
Humboldt pendant la campagne océanographique AMORI2 y est tracé ; les cercles numérotés de 1 a 48

représentent les emplacements des radiosondages.

Elles proviennent d'une part de l'instrumentation embarquée sur le navire permettant de
déterminer les divers parametres climatologiques de surface (5 au total) et les flux radiatifs incidents
a la surface, soient SW, et LW,,. Nous disposons de valeurs moyennées toutes les 72 secondes, sachant
qu'il y a un pas d'échantillonnage temporel de 1'ordre de la seconde i.e. 60 mesures et que le calcul de
la valeur moyenne nécessite 12 secondes. Si les mesures ont lieu de fagon continue sur une journée,
nous devrions alors posséder 1200 valeurs moyennes par jour, ce qui est rarement le cas. Les données
sont d'autre part issues de radiosondages donnant de précieux renseignements sur la structure

verticale de 'atmosphere. Il y a eu 48 sondages réalisés, répartis sur notre zone d'étude.
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3.5 Résultats

Pour chaque journée, cinq & six images prises de jour sont généralement utilisables avec les
données B2. Or, la premiére, a 05:30 TU, correspond a l'aube sur la partie est de la scéne compleéte et la
zone d'intérét (0-40°N, 5°-35°0) se trouve encore dans la pénombre. Il en est de méme pour certaines
images prises a 20:30 TU en été, au moment du crépuscule. Ainsi, seuls quatre slots ont finalement été
retenus : 08:30, 11:30, 14:30 et 17:30 TU. Pour chaque jour, des cartes de rayonnement solaire global
horaire et journalier, et pour chaque mois, des cartes de rayonnement horaire mensuel et journalier
mensuel ont ainsi été déterminées. Au total, sur les quatre mois de données disponibles, cela
représente prés de cing cents images a traiter dans le visible d'oti la nécessité d'une automatisation du

logiciel Héliosat.
3.5.1 Etude globale

Dans un premier temps, nous allons suivre pas a pas les étapes de calcul du rayonnement
solaire global horaire illustrées sur la figure 3.1 pour le 3 septembre 1992, puis journalier pour la
journée précitée, ainsi que la détermination des flux solaires mensuels, au niveau horaire et journalier.
Nous allons donc décrire les résultats obtenus sur une scéne compléte B2. Nous focaliserons

essentiellement notre étude sur les étendues océaniques des images.
3.5.1.1 Variabilités spatiale et temporelle du flux solaire incident

La figure 3.3 représente les quatre images brutes ISCCP-B2, en niveaux de gris, utilisées pour
déterminer le flux solaire global incident a la surface terrestre, avec un intervalle temporel de trois
heures qui permet de suivre I'évolution des grandes structures nuageuses approximativement du lever
au coucher du soleil. Bien siir, les zones de pénombres ne permettront pas le calcul du rayonnement
solaire horaire et seront exclues dans les calculs. Pour d'autres applications, ce petit inconvénient peut
se résoudre en utilisant l'information issue des bandes spectrales infrarouge et vapeur d'eau de
METEQOSAT-4, par exemple ou par l'utilisation conjointe des canaux visibles d'autres satellites. Notons

aussi que les pixels "espace" seront en noir ou en blanc selon les traitements réalisés.

Analysons par exemple l'image de 11:30 TU pour laquelle nous disposons d'un bon
éclairement de tout le disque terrestre. Les étendues d'eau et les zones de végétation font ressortir les
différentes teintes de gris et de blanc des nuages en raison de leur faible coefficient de réflexion. Les
valeurs d'albédo croissent donc du noir au blanc. Cette scéne représente une situation météorologique

typique de début septembre avec les caractéristiques suivantes.
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Figure 3.3 - Images brutes ISCCP-B2 pour une vue compleéte de METEOSAT-4. Les quatre scenes sont

prises respectivement i 08:30, 11:30, 14:30 et 17:30 TU, de gauche a droite et de haut en bas.

Une ceinture quasi-permanente de nuages, qui s'étend presque parallelement & I'équateur
depuis le Venezuela jusqu'au sud de la Mer Rouge, forme la zone de convergence intertropicale
(ZCIT) vers 10°N ; la bande nuageuse (parfois double, Brimacombe, 1981) de cette zone apparait soit
sous forme d'une formation étroite mais continue de plusieurs milliers de kilometres de long, soit
comme une succession de systémes nuageux discontinus a I'échelle synoptique ; la largeur, la position
et l'activité de la bande dépendent de plusieurs facteurs dont les variations diurnes et saisonnieres ne
sont pas les moindres. La partie essentielle de la ZCIT est l'instabilité induite par la convergence ; les

formations nuageuses résultantes sont nettement du type convection et sont fréquemment sous forme
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d'amas. Les dimensions, 'espacement et la durée de vie de ces amas nuageux sont sujets a de grandes
variations, non seulement d'un jour a l'autre, mais aussi d'une saison a l'autre, tout en étant le plus
actif généralement pendant 1'été et le début de l'automne. Ce sont essentiellement des amas de
cumulonimbus, nuages trés épais et opaques donc trés réfléchissants, a forte extension verticale, qui
traduisent la présence de cellules convectives donc une zone d'ascendance ; celles-ci forment les zones
les plus brillantes de l'image visible i.e. les parties les plus actives de la ZCIT. C'est pourquoi, au-
dessus de l'Afrique et de I'Amérique du Sud, masses continentales s'accompagnant d'une profonde
convection sur une grande échelle, la bande nuageuse de la ZCIT apparait beaucoup plus large et tend
a se fragmenter ; elle ne peut étre distinguée avec la méme netteté que ses prolongements océaniques.
Dans I'Atlantique, la ZCIT est centrée pres de 4°N pendant l'hiver, se déplagant aux alentours de 10°N
pendant 1'été ; sa position moyenne se situe donc dans I'hémisphére nord et est assimilée a un équateur

météorologique.

La zone de hautes pressions de I'important anticyclone des Acores, pratiquement dépourvue
de nuages qui s'étend des latitudes tropicales a I'Ouest de 1'Afrique jusqu'en Europe, englobant tout
I'est de 1'Atlantique, la Méditerranée et 1'Europe occidentale jusqu'a la France est clairement visible ;

cet anticyclone présente son extension maximale d'été, sa limite nord atteignant le parallele 45.

Bordant cet anticyclone, on distingue trés nettement une bande de nuages émergeant de la
ZCIT et s'étirant latitudinalement en plein centre de l'océan Atlantique nord ; il s'agit d'une langue de
dépression qui se déploie sur les hautes latitudes en direction du pdle selon une direction générale

propre aux vents de direction sud-ouest vers nord-est.

En fait cette bande nuageuse est dii a2 un élargissement de la ZCIT ; elle s'allonge et s'étale sous
le vent, en travers de la zone subtropicale sur plusieurs milliers de kilomeétres. Le long du bord tourné
vers le péle se forme un maximum de vent en haute troposphere, qui prend couramment les
proportions d'un courant-jet et qui, sous l'effet accru de la latitude c'est-a-dire d'une force de Coriolis
supérieure, tourne dans le sens d'un anticyclone. Le résultat net est une bande nuageuse ayant l'aspect
d'un arc d'anticyclone avec, du c6té du poéle, un bord bien défini et qui est orientée du sud-ouest vers

le nord-est dans I'hémisphére nord, selon la direction des vents dominants.

A ces hautes latitudes, on retrouve des systémes nuageux se situant dans la zone des
perturbations du front polaire, la ligne des storm tracks en anglais. Cette zone de perturbations du front
polaire est encore plus active dans I'hémisphére sud ot des structures dépressionnaires sont bien
visibles : c'est la région que les marins nomment les "quarantieémes rugissants”. Plus au sud encore, il y
a formation d'un tourbillon dans l'air froid, environné par une bande nuageuse d'air polaire froid qui
s'étend jusqu'en Afrique du Sud. Plus a l'est dans 'océan Atlantique nord, une bande nuageuse de

plusieurs centaines de kilometres semble se déplacer vers le nord en direction de I'Amérique du Sud.
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Enfin, il faut souligner la présence d'une nappe de stratocumulus dans la zone de l'anticyclone
subtropical au large de la céte sud-ouest de I'Afrique. La couche, caractéristique de ce type de nuage,
comprend plusieurs petites cellules globulaires qui s'étendent sur environ mille kilomeétres dans

I'Atlantique.

N

Toutes ces grandes structures nuageuses a I'échelle planétaire ne reflétent que les

caractéristiques principales de la circulation générale atmosphérique décrite sur la figure 2.2.

Apreés la phase de normalisation des images originales, la premiére étape importante de la
méthode Héliosat consiste a construire une carte d'albédo de référence pour chaque slot considéré. La
figure 3.4 en donne un exemple, pour le mois d'aofit 1992, slot 23. Les valeurs d'albédo augmentent du
noir au blanc dans I'échelle des gris. Les changements dans le caractére de la surface entrainent une
modification de la réflectivité et se traduisent par une signature caractéristique. Evidemment, les
changements les plus nets se produisent sur une frontiére entre 'eau et la terre, puisque l'eau a, dans

la majorité des cas, une faible réflectivité, alors que la terre posséde un albédo plus élevé.

D 50 100 150 200 250

Figure 3.4 - Exemple de carte d'albédo de référence pour le 09/92 4 11:30 TU et d'image des maxima de

comptes normalisés.

Ainsi les surfaces océaniques et les grands lacs africains apparaissent en noir (albédo faible), a
I'exception de deux zones bien distinctes : la partie antarctique constamment couverte par les nuages ;
et la zone des hautes pressions subtropicales au large de la Namibie ol la persistance de nappes
nuageuses sur tout le mois empéche d'avoir un albédo tout a fait satisfaisant. Concernant les surfaces

terrestres, les terrains les plus brillants que I'on trouve sur les images METEOSAT sont les sols de sable
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nu du Sahara. Le sable brillant de ce désert est interrompu par endroits par les affleurements rocheux
du Tibesti et du Hoggar. Les terres cultivées du delta et de la vallée du Nil forment un intense
contraste avec les sables lumineux du désert avoisinant. Au contraire, la forét tropicale d'Afrique
centrale et les foréts denses de coniféres d'Europe ont un albédo tres faible et paraissent relativement
sombres. Néanmoins, dans la région équatoriale subsistent des parcelles plus brillantes dues a la
persistance de nuages de type convectif au-dessus des zones terrestres, résultat de 1'échauffement
diurne ; cette dépendance provoque une fluctuation journaliére de la quantité des nuages plus

importante que celle qui se manifeste généralement aux latitudes plus élevées.

L'examen de la partie droite de la figure 3.4 révéle que la nébulosité associée a la ZCIT est
clairement évidente lorsque l'on prend le maximum de la radiance normalisée sur le mois, ici aofit
1992. Les autres grands "axes" d'orientation zonale de luminosité maximale concordent trés bien avec
les zones de perturbations des fronts polaires en Atlantique, les zones de hautes pressions
subtropicales et les régions des alizés (minimum des maxima) en excellent accord avec les conclusions

déja mentionnées concernant la circulation générale atmosphérique.

La figure 3.5 représente I'indice d'ennuagement pour les quatre slots considérés sur la journée.
Les principales formations nuageuses déja décrites sur les figures précédentes sont clairement visibles
et l'on peut suivre leur déplacement, et par conséquent la variation temporelle de #', au cours de la
journée. Les structures de nuages trés réfléchissants de la ZCIT présentent des valeurs de l'indice
d'ennuagement parfois supérieures a 1 ; cela est dfi & la définition méme de n' (équation 3.4). Plus
l'atmosphere est transparente, plus la teinte de gris est foncée ; les zones océaniques et terrestre

dépourvues de nuages ressortent donc en noir : cas de ciel totalement clair.

Les cartes de rayonnement global horaire correspondantes sont visualisées sur la figure 3.6.
Plus la valeur du flux solaire incident a la surface est élevée, plus la teinte de gris est claire. Les
différences de rayonnement solaire entre les diverses zones — basses et hautes pressions, ZCIT, ..—
sont évidentes. Sur l'océan, cette variation entre deux régions adjacentes, nuageuse et ciel clair, atteint
300 Wm”. Le soleil se situant a son zénith au niveau du golfe de Guinée, le rayonnement horaire
décroit vers les hautes latitudes da a la position du soleil en rapport avec 1'obliquité de plus en plus
importante des rayons lorsque l'on s'éloigne de la bande équatoriale. Pour un point relativement clair
sur le méridien de Greenwich (0°N) a 11:30 TU, on passe successivement de 880 Wm™ en (0°N, 0°E) a

850 Wm? en (20°N, 0°E), 725 Wm® en (40°N,, 0°E), 350 Wm? en (60°N,, 0°E).

Comme le soleil possede un mouvement apparent d'est en ouest durant la journée, le
rayonnement solaire décroit de la méme fagon. Si l'on se place sur un méme parallele, par exemple en
30°N, pour une longitude donnée, en 0°E par exemple, ce point géographique est successivement

soumis a un flux solaire au sol de 375, 745, 695 et 275 Wm™.
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Figure 3.5 - Images d'indice d'ennuagement pour les quatre intervalles horaires. Les pixels bordant le
disque terrestre qui apparaissent en blanc dans 1'échelle des gris, repésentent les zones qui se trouvent dans la

pénombre ou celles pour lesquelles la méthode Héliosat ne donne pas de résultats satisfaisants.

De plus, nous avons déja mentionné que la présence de nuages dans le champ de prise de vue
du capteur satellitaire modifie la radiance observée. Cette remarque se traduit par une large
atténuation du flux solaire lorsque des systémes nuageux sont présents. Pour des valeurs de #'
voisines de 1, il y a donc des différences importantes méme pour des pixels relativement proches. Par
exemple (11:30 TU), pour la frange nuageuse de la ZCIT au centre de 1'Atlantique, la valeur de

rayonnement est de 170 Wm™ alors que les pixels environnants présentent des flux solaires atteignant
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les 680 Wm”, soit une différence non négligeable de I'ordre de 500 Wm™ Il n'est pas rare de voir des

atténuations importantes jusqu'a 350 Wm™ sur une région de 1° carré.

0 200 400 600 800 1000 1200 W/m2

Figure 3.6 - Cartes de rayonnement solaire horaire pour les quatre intervalles horaires considérés.

La figure 3.7 représente la carte de rayonnement global solaire journalier. La structure en
"quartiers d'orange" s'explique simplement en se remémorant la maniére dont ce flux solaire est
estimé. En effet, c'est une intégration entre le lever et le coucher du soleil du rayonnement global
horaire disponible en chaque slot, soit quatre au maximum dans notre cas. La détermination des trois
constantes de la forme quadratique de l'amplitude du rayonnement global sur une journée par une

méthode au sens des moindres carrés nécessite donc au moins trois valeurs distinctes de rayonnement
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global horaire en chaque pixel. Dans le cas contraire, le calcul de la somme journaliere ne peut

s'effectuer.

Figure 3.7 - Rayonnement solaire journalier pour le 03/09/92.

Un examen rapide des images montre la présence de bandes zonales d'égale rayonnement
journalier dii a la course du soleil, les valeurs décroissant bien entendu vers les hautes latitudes : de
6,25 kWhm™ a I'équateur a 5,25 kWhm™ & 40°N par exemple. Le maximum d'insolation journaliere se
situe dans les zones subtropicales avec 6,6 KWhm™ Le caractere d'atténuation dii a la présence de
nuages est moins prononcé étant donné que les masses nuageuses se déplacent au cours de la journée.
Il est par conséquent difficile d'attribuer une déplétion du rayonnement journalier a telle ou telle
structure de nuages. Néanmoins, pour des pixels de la ZCIT ou la couverture nuageuse est quasi-
permanente, nous notons des écarts de 650 Whm™ avec les régions de hautes pressions subtropicales

avoisinantes.

Les quatre images de la figure 3.8 représentent la moyenne mensuelle du rayonnement global
horaire en chaque slot. Comme attendu, ce rayonnement mensuel décroit inversement avec la
latitude. Ces cartes mettent en relief les structures basiques de la circulation générale atmosphérique ;
le contraste zonal évident entre les basses pressions équatoriales et polaires et les hautes pressions

subtropicales.
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Figure 3.8 - Images de rayonnement solaire mensuel horaire.

La figure 3.9 est une carte de rayonnement journalier mensuel pour le mois de septembre
1992. Les caractéristiques dépeintes sur la figure 3.7 sont amplifiées. La présence de nuages induit des
différences dans le rayonnement journalier mensuel d'une amplitude de 20 Whm™ pour la ZCIT a 300

Whm™ pour les zones dépressionnaires.
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Figure 3.9 - Image de rayonnement solaire mensuel journalier.

La figure 3.10 permet de distinguer les variations du flux solaire sur plusieurs mois pour un
slot donné (ici, 11:30 TU) par comparaison des valeurs de rayonnement mensuel horaire. Le fait le
plus important réside en un décalage vers le sud des valeurs de rayonnement, dti aux changements
d'inclinaison du soleil entre 1'été (aofit) et 'automne (novembre). Ce décalage zonal se traduit par un
changement visible de la position moyenne de la ZCIT, au sud de I'équateur, en particulier pour les

zones continentales avec les variations saisonnieres en Afrique centrale et orientale en particulier.
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Figure 3.10 - Images de rayonnement solaire mensuel horaire 4 11:30 TU pour les quatre mois de

I"étude, respectivement aoilt, septembre, octobre et novembre, de gauche i droite et de haut en bas.

De méme, les principales conclusions précédentes se retrouvent sur la figure 3.11 ou sont
reproduites les cartes de rayonnement journalier mensuel pour les quatre mois en question. Dans une
méme zone latitudinale la décroissance (respectivement l'augmentation) est assez réguliere avec une

perte de 50 Whm” entre chaque mois.
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Figure 3.11 - Images de rayonnement solaire mensuel journalier pour les quatre mois de I'étude.

Les moyennes mensuelles de rayonnement global solaire journalier montrent les valeurs les
plus élevées pres de I'équateur et dans les zones subtropicales pour des latitudes comprises entre 30°S
et 30°N. La quantité de rayonnement solaire décroit rapidement en direction des poles. Ce gradient
"polaire" est principalement dti aux angles zénithaux du soleil en ce qui concerne la surface terrestre.
Les figures montrent des structures dues a la persistance de systémes nuageux (ZCIT). Des valeurs
faibles similaires apparaissent plus au nord vers 40° de latitude, di aux systemes nuageux souvent
denses des systemes synoptiques a latitude moyenne. Il y a aussi des systemes nuageux permanents,
supposés étre des stratocumulus bas, le long de la cote ouest de 1'Afrique, diminuant I'insolation de

maniere bien plus considérable que sur les surfaces continentales adjacentes.
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On observe sur les figures des variations de la transmittance dues aux systémes nuageux, tres
fortement latitudinales mais aussi zonales. Il y a d'importants effets continentaux, mais aussi les

nuages au-dessus de I'océan Atlantique montrent une grande variabilité sur les mémes zones.

Les deux causes principales de variations saisonniéres du rayonnement solaire incident a la
surface sont par conséquent : le déplacement annuel de la déclinaison du soleil ; et les changements
saisonniers des systémes de la circulation générale atmosphérique qui dans notre cas modifient

l'indice d'ennuagement ; ils sont aussi responsables de la variabilité journaliére, d'un jour a l'autre.
3.5.1.2 Comparaison des résultats obtenus avec ceux d'atlas solaires

Les principales structures, régions de méme valeur de flux solaire, coincident au niveau
mensuel entre nos résultats et ceux issus de l'Atlas de I'Organisation Mondiale de la Météorologie
(WMO, 1981). Cependant, des comparaisons quantitatives s'avérent difficiles malgré une résolution
spatiale initiale de 40 kilometres environ, du fait de la faible précision des cartes proposées, présentées
sous forme d'isolignes de rayonnement global relatif, autrement dit le rapport G/G, ; il n'y a guere de

tableaux de valeurs.

L'atlas européen du rayonnement solaire (Palz, 1984) ne nous est pas d'une trés grande utilité
puisqu'il ne concerne que la partie purement continentale, alors que nous nous intéressons
essentiellement aux surfaces océaniques. De plus des comparaisons, méme sur les masses
continentales, seront imprécises parce que nous n'avons pas ajusté les cartes d'albédo de référence afin

d’éliminer des pixels encore partiellement nuageux.

Cela dit les traits caractéristiques, communs aux latitudes tempérées se retrouvent. Ainsi la
distribution géographique du rayonnement global est une illustration directe des différentes zones
climatiques qui existent en Europe. Ceci n'a rien de surprenant car le rayonnement solaire est un
facteur essentiel qui domine tous les autres parametres climatiques. Le rayonnement journalier décroit
généralement lorsque la latitude géographique augmente. Pour des raisons astronomiques, la
décroissance des isolignes est plus faible en été lorsque la plus longue durée du jour s'oppose aux

influences météorologiques.

Parmi les nombreuses méthodes développées ces derniéres années, I'une d'entre elles (Mdser
et Raschke, 1983) est trés similaire dans la forme a la méthode Héliosat (Griiter ef al., 1986). Elle a été
complétée par Stuhlmann et al. (1990) par l'addition de paramétres climatologiques tels que le contenu
en ozone de l'atmospheére, I'humidité relative, la visibilité, des profils typiques de pression, de
température et de vapeur d'eau, issus d'un modele de transfert radiatif. Ce modéle est limité aux
larges zones, résolution spatiale de 50 km et aux moyennes mensuelles. De plus, il a été appliqué au
méme type de données réduites ISCCP-B2 pour les années 1985 et 1986 (Raschke et al., 1987). Tous les

résultats obtenus sur ces deux années consécutives de données ont permis I'élaboration d'un atlas
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solaire pour les rayonnements global et diffus au niveaux mensuel, annuel et saisonnier (Raschke et
al., 1991). La figure 3.8 doit étre comparée a la figure 3.12 : on retrouve les mémes caractéristiques a
I'échelle planétaire pour le rayonnement global horaire mensuel en tenant compte du fait que les

tables de couleurs sont différentes.

Figure 3.12 - Cartes de rayonnement solaire mensuel horaire d'apres |'Atlas africain (Raschke et al.,

1991) pour le mois d’octobre 1985.

Du point de vue quantitatif, la comparaison des deux méthodes montrait une surestimation
systématique de Héliosat de 500 Whm™ c'est-a-dire 5 & 12% de la moyenne pour le rayonnement
journalier mensuel. Les différences les plus importantes se produisent sur les régions océaniques aux
latitudes subtropicales (26° exactement pour le maximum d'écart). L'explication de ces différences

entre deux modeles tres voisins est difficile : la plus plausible reste le fait que la méthode Héliosat
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utilisait seulement trois slots dans la journée alors que le modéle de Cologne en utilisait quatre a cing.
Une autre explication réside dans le fait que la méthode Héliosat s'appuie sur une approche statistique
pour estimer la transmission du rayonnement solaire a travers l'atmosphére avec un indice de clarté
issu d'une relation semi-empirique, alors que la méthode de Moser et Raschke utilise un modele

numérique de transfert radiatif, plus physique.
3.5.2 Lessources d'erreur

Dans les procédés de validation, il est difficile de discerner les erreurs dues a l'algorithme, a
I'échantillonnage du satellite ou a l'incompatibilité entre les échelles temporelles du satellite et les
observations au sol. Pour estimer la précision des résultats du modéle (rayonnement global journalier),
il faut distinguer deux types de sources d'erreur : celles liées aux parametres d'entrée du modele
adopté et celles dues a différentes techniques de ré-échantillonnages spatial et temporel des données

satellitaires.
3.5.2.1 Parameétres d'entrée du modeéle Héliosat

Les erreurs sur la restitution du flux solaire incident peuvent provenir des paramétres
suivants : p, p, n, G, Aprés application de la procédure qui calcule la radiance minimale
caractéristique de l'albédo de surface pour un mois donné et a une heure donnée, il reste des pixels
présentant encore des effets nuageux. Ces pixels doivent étre détectés et éventuellement éliminés.

Nous avons considéré que sur notre zone d'étude, de tels cas sont rares voire inexistants.

L'indice d'ennuagement #' peut étre sur ou sous-estimé en raison de I'hypothése faite sur
l'isotropie de la répartition du flux solaire. La visibilité, qui influence les valeurs ciel clair G, ne peut

étre adaptée a certaines conditions locales spéciales ol1 les mesures au sol font défaut.

En supposant que la plupart de ces incertitudes se produisent statistiquement et non pas
systématiquement, nous pouvons estimer leur influence sur le flux de rayonnement solaire global
journalier. Une telle étude de sensibilité a été réalisée par Rieland et al. (1986). Ils ont montré que les
incertitudes sur des termes identiques a p,, p, et #' n'influent sur le résultat final que dans le cas de

conditions ciel couvert avec une erreur relative moyenne de 9%.
3.5.2.2 Echantillonnages des données satellitaires

Les erreurs causées par des localisations imprécises de chaque pixel sont importantes dans les
zones d'albédo de surface variable ; Pinker et Laszlo (1991) ont aussi étudié l'effet de différents
échantillonnages spatiaux sur des données satellitaires pour l'estimation du rayonnement global a la
surface en utilisant deux résolutions : 8 et 50 km. Ils ont trouvé que, en moyenne, les résultats different

de 8-9%. En comparant des mesures de rayonnement solaire au sol avec des estimations issues de
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satellites, il a été démontré qu'il est possible a un temps donné d'avoir un meilleur accord avec un type
d'échantillonnage, et a un autre instant un meilleur accord avec un échantillonnage différent. En
principe, il y a une décroissance importante de l'erreur avec la variabilité spatiale du flux solaire
incident lorsque l'intervalle de moyenne temporelle augmente (Gautier, 1982). L'échantillonnage
temporel a pour effet de lisser les valeurs de rayonnement solaire 4 méso-échelle (entre 48°N et 55°N,
et 6°E et 13°E) ce que nous avions remarqué avec les variations saisonniéres des résultats mensuels.
Comme prévu, la variabilité spatiale du flux solaire incident a la surface décroit lorsque I’échelle
temporelle de la moyenne augmente, ce qui correspond a l'aspect de la variabilité des nuages,

aléatoire.

Les erreurs dues au taux d'échantillonnage temporel et au nombre de mesures disponibles en
chaque point géographique peuvent étre importantes pour la détermination des sommes journalieres.
Si moins de quatre mesures par jour sont disponibles, la variation diurne du rayonnement global peut
ne pas étre échantillonnée de maniere suffisante. Dans ce cas, le modele présentera des déviations
systématiques c'est-a-dire que les résultats du modele seront systématiquement trop élevés dans les
régions tropicales, si seulement trois mesures par jour sont disponibles, par exemple 8:00, 11:00 et

14:00 TU, en raison de la forte activité convective durant I'aprés-midi.

En général quatre mesures sont toujours disponibles en chaque jour pour le type de données
réduites B2 sachant qu'au moins trois sont nécessaires pour le calcul du rayonnement journalier avec
Héliosat. Nous n'avons pas pris en compte les heures extrémes de 5:30 et 20:30 TU, comme déja
mentionné. Cependant des analyses sur les échantillonnages de données satellitaires (Harrison et al.,
1983) ont montré qu'un nombre limité d'images est déja suffisant pour de nombreuses régions
géographiques : c'est le cas pour la zone test de I'Atlantique nord et par conséquent plus

spécifiquement de la zone d'étude AMOR92.

Pour les moyennes mensuelles, les erreurs statistiques en comparaison des données pour un
seul jour, causées par le masquage variable de la surface par les nuages et les réflexions aux bords des

nuages sont lissées dans le cas d'une moyenne sur un nombre de jours élevé (Moser et Raschke, 1983).

England et Hunt (1984) ont montré qu'il y a une forte variation latitudinale de l'erreur pour les
moyennes journaliéres, associée a différents régimes de circulation, avec une forte dépendance sur le
temps local de calcul de la moyenne du flux solaire ; les erreurs minimales sur les moyennes des
valeurs satellitaires se produisent pour des heures d'acquisition du satellite de 09:00 et 21:00 LT (temps

local).

N

Les erreurs sont essentiellement dues a quatre processus principaux : variations de
l'ennuagement, variations de la composition atmosphérique et de la structure thermique due aux

processus advectifs et convectifs, variations de la température diurne, spécifiques aux surfaces
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terrestres, et changements de I'épaisseur optique atmosphérique et de l'albédo de surface avec l'angle
zénithal solaire. L'erreur systématique sur les moyennes mensuelles est surtout di au fait que les
conditions de couche limite, de profils de température et d’humidité sont approximées par des
moyennes climatologiques au lieu de données concretes. De fagon similaire, la nature zonale du flux
solaire incident indique que, considérer les erreurs zonales moyennes dans la plupart des cas,
équivaut a étudier de petites régions sur des échelles de temps plus longues, accroissant la généralité
des résultats. Dans les régions de latitude moyenne, les erreurs sont dues aux dépressions avec une
décroissance vers l'équateur lorsque les systemes deviennent plus stables, avec un brut accroissement
dans l'erreur due a la variabilité dans les régions de forte convectivité de la ZCIT. Ainsi, un rdle
prédominant est joué par la variabilité des nuages sur l'erreur d'échantillonnage temporel : la
déviation des valeurs de flux entre deux zones, ciel clair et totalement couverte, peut atteindre 300 a

500 Wm?.
3.5.3 Validation de la méthode Héliosat sur la zone AMOR92

Cette validation va consister en une comparaison sur une base horaire des cartes de
rayonnement obtenues avec les données satellitaires ISCCP-B2 et les mesures in situ de la campagne
océanographique AMOR92. 11 faut remarquer que, si de telles comparaisons ont été faites au niveau
terrestre en se fondant sur un important réseau de pyranomeétres a l'échelle régionale ou globale
(Diabaté, 1989 ; Stuhlmann et al., 1990 par exemple), il n'en va pas de méme pour les étendues
océaniques (Simpson et Paulson, 1979 ; Brisson et al., 1994) en raison de la faible quantité de données

disponibles sur les océans.

Nous disposons de 23 jours exactement de données in situ : de 255 a 268, de 272 & 278 et de 281
a 282 en jour julien, avec des valeurs moyennées toutes les 72 secondes. La figure 3.13 montre de fagon
évidente la non continuité temporelle des mesures in situ avec la présence de nombreux sauts. Si nous
concentrons notre attention sur une seule journée, nous retrouvons bien entendu I'allure pseudo-
sinusoidale de la courbe du flux solaire incident a la surface, hypothése de base dans Héliosat pour le

calcul du rayonnement solaire journalier.

Ces mesures sont moyennées sur toutes les heures disponibles et comparées aux estimations
satellitaires, moyennées spatialement sur un secteur de 0,3° x 0,3° centré sur la position effective du

navire. Les résultats de cette comparaison a I'échelle horaire sont représentés sur la figure 3.14.
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Serie temporelle des mesures in situ de SWD : campagne AMOR92
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Figure 3.13 - Données in situ du rayonnement solaire incident & la surface, SW,, en Wmi”, pour toute la
campagne océanographique (a). La seconde partie de la figure (b) représente les valeurs de SW,, mesurées pour le

jour julien 256 (12/09/92).
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Comparaison des moyennes horaires de SWD, in situ et B2
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Figure 3.14 - Comparaison des séries temporelles des valeurs mesurées et des valeurs estimées de SW,,

sur une période d'une douzaine de jours lors de la campagne AMOI2.

Le tableau 3.2 répertorie les statistiques globales sur ces séries temporelles de résultats,
visualisées sur la figure 3.15. Ces premiers résultats indiquent que les calculs par voie satellitaire sous-
estiment faiblement le rayonnement solaire incident a la surface de 2,2%. Cette sous-estimation de SW,
peut étre di au principe de calcul de l'indice d'ennuagement qui conduirait & une surestimation de #'".
L'écart-type est trés élevé avec une valeur de 164,3 Wm?, ce qui traduit une large dispersion des
valeurs. Celle-ci peut avoir plusieurs origines. D'une part, nous ne disposons malheureusement que
d'un nombre assez limité de cas, 48 sur 92 possibles, o1 il y a a la fois une estimation satellitaire et une
moyenne horaire in sity. Ainsi, pour certains jours de la campagne AMOR92, 6 au total, nous n'avons
aucune valeur coincidante. D'autre part, la moyenne spatiale réalisée sur les résultats obtenus a l'aide
d'Héliosat s'effectue sur un secteur d'environ 40 km”. Cela signifie qu'au plus 4 pixels B2 seront pris en
compte. Il suffit donc qu'un des pixels soit particulierement nuageux d'olt une moyenne spatiale sous-
estimée. Néanmoins, le coefficient de corrélation de 0,74 issu des résultats de comparaisons indique un
accord satisfaisant au niveau horaire et & méso-échelle, pour des données satellitaires de moyenne

résolution spatiale et des mesures in situ d'échantillonnage temporel élevé.
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Paramétre | Nombrede| Valeur Valeur Biais Ecart-type RM.S | Coefficient
cas moyenne | moyenne moyen de
estimée mesurée corrélation
SW, 48 465,2 4755 -10,3 164,3 164,6 0,74
(2,2%) (34,5%) (34,6%)

Tableau 3.2 - Statistiques globales sur la validation des données sur la zone AMOR92. Les valeurs sont
exprimées en Wm®, la premiere colonne donne le nombre de comparaisons. Les valeurs entre parenthéses

représentent les pourcentages par rapport i la valeur moyenne mesurée.
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Figure 3.15 - Comparaisons des mesures in situ et des estimations satellitaires pour SW,,.

Brisson et al. (1994) ont obtenu des résultats plus satisfaisants sur l'océan Atlantique dans la
région des Agores avec un écart-type de 75,5 Wm™ (soit 17,4% de leur valeur moyenne) et un
coefficient de corrélation de 0,97. Mais ils ont utilisé une paramétrisation du flux solaire entrant a
l'aide d'un modele physique plus complexe, appliquée sur des données METEOSAT de meilleure
résolution spatiale (résolution initiale de METEOSAT ramenée a 0,04° soit 5 km), moyennées sur des
secteurs identiques de 0,3° x 0,3°, et ils disposaient de 149 valeurs de comparaisons, soit le triple de

notre étude.
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3.6 Conclusion

La méthode Héliosat a été appliquée sur des données ISCCP-B2, de basse résolution spatiale
toutes les trois heures, afin d'obtenir des valeurs de flux solaire incident a la surface sur des bases
horaire, journaliére et mensuelle. L'analyse successive des cartes de rayonnement global a l'échelle
planétaire et & méso-échelle, permet de rendre compte des variabilités, aussi bien temporelle que
spatiale, variabilités que l'on doit considérer pour l'estimation du flux solaire incident & la surface :
décroissance vers le Nord due a la déclinaison du soleil, gradient est-ouest due a la course annuelle du
soleil, et principalement atténuation du rayonnement due aux nuages et a des phénomenes locaux.
Cette analyse prouve aussi que les satellites géostationnaires, en l'occurrence METEOSAT,
apparaissent comme un outil approprié pour l'établissement de cartes de rayonnement solaire
disponible a la surface, spécialement aux basses et moyennes latitudes, avec une précision acceptable.
Cette cartographie peut étre complétée pour les régions de latitudes élevées par l'utilisation de

satellites a orbite défilante quasi-polaire tels ceux de la NOAA (Darnell et al., 1988).

Les résultats de comparaison sur la zone d'étude dans I'océan Atlantique nord présentent une
dispersion de 'ordre de 34%, chiffre qui apparait un peu élevé par rapport aux limites fixées pour des
études sur le climat. En effet, les erreurs standards des méthodes de restitution des flux de surface
comparées aux observations in situ doivent étre de I'ordre de 5% sur une base mensuelle, 10% sur une
base journaliere et 20% sur une base horaire (WCP-70, 1984 ; Pinker, 1990). Cela signifie que sur des
zones & méso-échelle (200 x 200 km®) pour des moyennes mensuelles, la précision requise sur le flux

solaire incident 2 la surface est de 10 Wm™.

Néanmoins, a la vue des diverses sources d'erreurs possibles, nous pouvons améliorer la
précision de la méthode Héliosat fondée sur des estimations satellitaires par une meilleure

connaissance de I'état climatologique moyen de I'atmosphere dans I'espace et le temps sachant que :

- des résultats de comparaisons a I'échelle régionale sur des sites terrestres, pour des latitudes
subtropicales et tempérées a l'aide d'Héliosat ont déja procuré une r.m.s. de 10 %, mais avec des

données METEOSAT de pleine résolution spatiale (Diabaté et al., 1989 ; Obrecht et al., 1989) ;
- la validation dépend lourdement de la précision et de la représentativité des mesures in situ ;

- l'intercomparaison des données nécessite une rectification géométrique trés précise des
données satellitaires, qui dans le cas des produits ISCCP-B2 est de l'ordre de deux pixels, soit une
distance de 50-80 kilomeétres & la surface terrestre. Certaines erreurs sont simplement dues a ces

erreurs de localisation ol le satellite "voit" des nuages alors que les instruments au sol n'en détectent

pas.
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Le modele relativement simple mis en oeuvre avec Héliosat permet donc de construire des
cartes de rayonnement global solaire a I'échelle horaire, journaliére et mensuelle, utiles en climatologie
mais aussi a de nombreux utilisateurs de I'énergie solaire (élaboration de systéemes photovoltaiques &

grande échelle par exemple).
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Chapitre 4
MESURE DU FLUX ONDES LONGUES ET

APPORT DU SATELLITE

Le rayonnement terrestre, appelé rayonnement infrarouge thermique par abus de langage, est
émis par le systeme climatique dans la gamme des températures de 200 a 300 K. Ce rayonnement est
tout entier contenu dans une bande spectrale allant de 3 a 100 um, mais son intensité maximale se situe
aux alentours de 10 um, ce qui correspond a une température planétaire moyenne de 255 K. Dans cette
large bande spectrale, I'atmosphére absorbe, émet et diffuse le rayonnement. Dans l'infrarouge moyen
(3-30 pm), la plupart des corps ont une réflectivité pratiquement nulle et le rayonnement solaire n'a

qu'un effet négligeable.

Le bilan radiatif a la surface océanique dépend de deux termes : d'une part le flux ondes
courtes net, SW,, déterminé au précédent chapitre ; d'autre part, le flux ondes longues net LW,
somme du flux ondes longues incident LW, et du flux ondes longues ascendant LW,,. Bien que le terme
net ait une valeur globale annuelle de l'ordre de -48 Wm® les deux contributions le composant
présentent néanmoins des amplitudes plus importantes avec des valeurs annuelles sur le globe de 345
Wm” et 393 Wm” respectivement. Le but de ce chapitre est de tester une méthode utilisant les données
satellitaires pour déterminer LW, et de vérifier si la précision est acceptable, c'est-a-dire de 'ordre de
20 Wm”* sur une base horaire. La difficulté consiste essentiellement a calculer la contribution
descendante. Celle-ci dépend a priori non seulement des concentrations de tous les constituants
atmosphériques mais surtout des profils verticaux de température et d’humidité ainsi que des
propriétés des nuages. Le flux ascendant pourra étre obtenu beaucoup plus facilement si une

information additionnelle sur I'émissivité et la température de surface est disponible.

En premier lieu, nous utilisons les paramétrisations de LW, les plus courantes, a savoir des
relations semi-empiriques. Nous testons huit formulations proposées différentes sur notre site d'étude,
d'abord en utilisant des observations de surface et d'ennuagement de la campagne AMOR92, puis par
l'utilisation de données climatologiques réguliérement réparties sur une grille de 1° x 1°. Nous
établissons ainsi une sorte de référence a laquelle nous allons confronter les paramétrisations plus

complexes faisant appel a des observations satellitaires et supposées fournir de meilleurs résultats.
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Ce chapitre présente un état de l'art concernant les différentes méthodes d'estimation du
rayonnement infrarouge thermique provenant de l'atmosphere. Cette recherche bibliographique va
nous permettre de sélectionner I'un des modeles déja existant pour diverses raisons exposées : c'est
celui de Schmetz et al. (1986) qui fait usage a la fois de données météorologiques et de données
satellitaires. Afin de valider la méthode, nous utilisons les mesures in situ de la campagne

océanographique AMOR92 comme parametres d'entrée du modeéle.

4.1 Paramétrisation du flux ondes longues net

41.1 Les relations semi-empiriques

Les formules globales les plus usitées pour la détermination de LW, a la surface océanique ont

été recensées par Fung et al. (1984). Elles sont répertoriées dans le tableau 4.1.

Référence Formule semi-empirique

Brunt (1932) £,0T./(0,39-0,05,/e, JF(C)

Berliand et Berliand (1952) £,0T;(0,39-0,05,Je, )E(C)+4¢,T)(T, - T,)
Clark et al. (1974) £,0T" (0,39 ~0,05\Je, ) F(C)+4¢ T} (T,~T))
Hastenrath et Lamb (1978) £,0T;(0,39- 0,056\, F(C)+ 4&,T(T, - T,)
Efimova (1961) £,0T/(0,254 - 0,00495¢,)F(C)

Bunker (1976) ¢,0T*(0,2574 - 0,00506e,)F(C) + 4e T (T, - T,)
Anderson (1952) [2.0T;(0,26 - 0,0049¢,) + £,0(T = T )|F(C)
Swinbank (1963) e,0(T! - 9,36 x10°T; )F(C)

Tableau 4.1 - Formulations semi-empiriques usuelles.

Les divers calculs de flux radiatifs climatologiques usant de ces relations s'accordent toutes sur
les structures générales des variations spatio-temporelles des flux, mais leurs ordres de grandeur
different significativement. Cependant, toutes les formules globales supposent que le flux incident par
ciel clair, et par conséquent le flux ondes longues net LW,, peut étre déterminé a l'aide d'une

combinaison de parameétres de surface : la température de surface marine, T, celle de l'air, T, et la
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pression de vapeur d'eau, ¢, Comme le prouve le tableau 4.1, toutes ces formulations, a I'exception des

deux derniéres, prennent la forme suivante :
-LW, = LW, F(C) + CORR(T) (éq. 4.1)

Le terme LW,, représente la contribution ciel clair du rayonnement ondes longues net. Il est
estimé par une relation du type 0T’ fle,) o1 T s'apparente soit 4 la température de surface T, soit & la
température de l'air T,. L'utilisation de l'une ou l'autre de ces deux températures a suscité de
nombreuses investigations des auteurs cités. Il s'avere que le choix est difficile étant donné que la
différence de résultat est faible pour la plupart des situations rencontrées. Néanmoins, Fung et al.
(1984) donnent un exemple pour lequel celle-ci atteint 16% c'est-a-dire approximativement 10 Wm”
pour LW,,. Mais une telle variation nécessite un écart de température trés important, de l'ordre de
10°C, ce que nous n'observons jamais sur la zone AMOR92. Cependant, afin de tenir compte des cas
ou T, est différente de T, certains auteurs introduisent un terme de correction de température qui
prend strictement la forme suivante : CORR(T) = g0 (T, - T,!). Dans la pratique, ce terme général est

souvent approximé par 4¢,0T, (T, - T,) ou par 4¢,0T, (T, - T,) selon les auteurs.

La dépendance de LW, par rapport aux variations du profil d’humidité prés de la surface se
trouve dans la fonction f(e,) qui elle-méme a une forme bien définie par o - B (e)" ot y= 0,5 ou 1 selon
les formulations. En définitive, toutes ces relations semi-empiriques différent entre elles par la valeur
de ces coefficients o et §, historiquement ajustés en fonction des mesures in situ spécifiques. L'examen
du tableau 4.1 permet de classer les huit formulations en deux groupes : celles du type Brunt, les
quatre premiéres et celles du type Efimova, les trois suivantes. L'exception a la régle est confirmée
avec la formulation de Swinbank (1963) qui consideére une forte corrélation entre la pression de vapeur
d'eau pres de la surface et la température de l'air, expliquant la présence d'une puissance sixieme pour

celle-ci.

L'effet des nuages sur LW, a la surface est généralement paramétré par un terme correctif
d'ennuagement du type F(C) = (1 - aC") ot C est la fraction de couverture nuageuse exprimée en
dixiémes ; a est une constante éventuellement dépendante de la latitude (0 < a < 1) et m est une
constante égale a 1 ou 2. Ainsi, F(C) dépend de l'ennuagement soit linéairement, soit de fagon
quadratique. La détermination de C depuis la surface est assez aléatoire car ce parametre dépend de
l'observateur et de sa capacité a bien différencier divers types de nuages. Pour tenir compte des cas de
nuages bas, moyens et élevés dans la restitution du flux ondes longues net, les auteurs ont donc choisi
de faire varier la constante 2 en fonction de la latitude c'est-a-dire en fonction du type de nuages pour
des conditions moyennes. Néanmoins, les observations d'ennuagement sont rarement disponibles
pour les étendues océaniques de maniére routiniére et continue. C'est pourquoi dans la plupart des
formulations semi-empiriques, on utilise un seul facteur de correction F(C) o C est la nébulosité

totale. La variation latitudinale du coefficient 4 tente de représenter en quelque sorte les variations des
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types de nuages, typiques ou moyens pour une bande zonale donnée. D'une fagon trés générale, a croit
linéairement avec la latitude et les valeurs tablées sont trés voisines les unes des autres en ce qui
concerne les divers auteurs. Cela montre que pour une méme valeur d'ennuagement, l'effet sur LW,
des nuages "typiques” aux hautes latitudes est plus intense que celui des nuages "moyens" des basses

latitudes.

Pour notre application, nous utilisons une valeur de a constante et égale a 0,53 dans la
formulation dHastenrath et Lamb (1978) sachant que cette valeur est adaptée au cas d'océans
tropicaux. Pour Clark et al. (1974), nous supposons une variation linéaire du coefficient avec la latitude
en prenant des valeurs extrémes de 0,64 a 30°N et 0,69 a 40°N. Dans tous les autres cas, nous

choisissons les coefficients issus de 1'étude de Bunker (1976) i.e. 0,63 et 0,68 respectivement.
412 Application a la zone AMOR92 : utilisation de mesures in situ

Nous allons dans un premier temps calculer LW, a l'aide des huit formulations globales en
utilisant comme parametres initiaux les données issues de la campagne océanographique AMOR92.
Oriln'y a pas eu de mesures directes du flux ondes longues net lors de I'expérience AMOR92 au large
du Portugal et du Maroc, mais seulement du flux infrarouge descendant. Aussi, dans un souci de
comparaisons des résultats avec les mesures de LW, il nous faut déterminer la valeur de LW,. Pour se
faire, nous avons besoin d'une estimation de la contribution ascendante LW,,. Connaissant LW, et LW,
nous en déduirons LW,. En vertu de la physique du corps noir, LW, s'exprime trés simplement par
LW, = g0T, et requiert donc la connaissance de deux paramétres essentiels : 'émissivité de surface, &,

5 5

et la température de surface marine, T..

L'émissivité de surface n'est pas trés bien déterminée sur tout le globe (Darnell et al., 1992). De
nombreuses incertitudes demeurent sur sa valeur en particulier sur les masses continentales. Dans
notre étude, nous nous confinons aux surfaces océaniques qui peuvent étre considérées comme un
corps noir dans des conditions de température et d’humidité moyennes (climatologiques). Bien que
I'état de surface de la mer soit un critére important (Masuda et al., 1988), les estimations de 1'émissivité
de surface varient de 0,93 a 1 (Anderson, 1952). La valeur moyenne acceptée sur les océans est de

l'ordre de 0,97.

Concernant la température de surface marine, ce parametre a été mesuré dans le premier
metre d'eau sous la surface océanique lors de la campagne AMOR92. Cette température globale (bucket
en anglais) différe de celle de la surface proprement dite qui représente la température de la surface
émittrice dans le cadre de la physique du corps noir ; cette différence est intimement liée au gradient
vertical intense des premiers millimétres de la couche de mélange océanique (effet de peau). Elle peut
étre positive ou négative, et varier en amplitude de 0°C & plusieurs degrés (Katsaros, 1980). Ici, par

défaut, nous prendrons la température mesurée in situ.
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Para- Nom- | Valeur | Valeur | Biais Ecart- | RIM.S || Ecart- Ecart- A B Coeffi-
metre | brede | moyen- | moyen- | moyen type type (x) | type (y) cient de
cas ne ne des corréla-
estimée | mesu- diffé- tion
rée rences
Brunt 90 358,0 423,5 -65,5 10,3 66,3 54 13,1 |-319,21| 1,60 0,66
(15,5%) | (2,4%) | (15,7%)
Berli- 90 354,5 423,5 -68,9 12,0 70,0 54 14,2 | -266,44 | 147 0,56
and (16,3%) | (2,8%) | (16,5%)
Clark 90 346,1 4235 -774 11,4 78,2 5,4 12,8 |-112,78 | 1,08 0,46
etal
(18,3%) | (2,7%) | (18,5%)
Hasten 90 334,6 423,5 -88,8 10,9 89,5 54 12,2 -94,44 1,01 0,45
-rath et
Lamb (21,0%) | (2,6%) | (21,1%)
Efimo- 90 362,5 423,5 -61,0 94 61,7 54 12,2 }-290,07 | 1,54 0,68
va
(14,4%) | (2,2%) | (14,6%)
Bunker 90 358,0 423,55 -654 11,1 66,4 5,4 13,3 |-241,70 142 0,58
(15,7%) | (2,6%) | (15,7%)
Ander- 90 356,8 423,5 -75,4 11,9 67,5 5,4 13,5 |-28295( 1,51 0,61
son
(17,8%) | (2,8%) | (15,9%)
Swin- 90 348,0 4235 -65,5 10,3 76,4 54 14,3 | -31597| 1,57 0,59
bank
(15,5%) | (2,4%) | (18,0%)

Tableau 4.2 - Statistiques globales sur LW, : mesures in situ et estimations des huit relations semi-

empiriques. Les dernieres colonnes représentent les résultats d'une régression linéaire au sens des moindres

carrés du type y =Ax+B oit x est la mesure et y l'estimation. Les valeurs entre parenthéses sont les pourcentages

par rapport & la valeur moyenne in situ de LW, Les valeurs sont exprimées en Wm”, la premiere colonne donne

le nombre de comparaisons et B est en 1/ Wm*).

Nous avons donc testé les huit formulations proposées sur notre zone d'étude en considérant

90 points de mesures instantanées. Les relations nous donnent LW,, dont nous déduisons LW, en

soustrayant LW, Le tableau 4.2 résume les résultats obtenus en terme de statistiques globales de

comparaisons entre les valeurs in situ et les valeurs estimées.
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Une premiére conclusion s'impose a la vue des résultats : toutes les formulations globales
conduisent & une sous-estimation trés nette de LW, puisque les différences s'échelonnent de -61,0 Wm”
pour Efimova a -88,8 Wm” dans le cas d'Hastenrath et Lamb. Au contraire, les écarts-types sont tous
faibles, inférieurs & 3% de la valeur moyenne mesurée de LW, ce qui prouve une certaine stabilité des
formules semi-empiriques. Les formulations de Brunt et d'Efimova, sans terme correctif de
température, présentent les meilleurs résultats de corrélation avec les mesures. Cela provient du fait
que les températures de surface marine et de I'air sont trés voisines sur toute la période de mesures.
Nous ne notons en moyenne pour les 90 points de mesure considérés qu'une différence minime de
0,73°C, ce qui entraine un terme correctif de température inférieur a -5 Wm? ie. une correction
inférieur au pour cent. Par exemple, avec la formulation d'Anderson (1952), du type Efimova,
CORR(T) atteint -12 Wm™ lorsque I'écart entre les températures pres de la surface devient supérieur a
2,2°C. Mais en moyenne ce terme est de I'ordre de 4 Wm” quelle que soit la relation utilisée. Fung et al.
(1984) ont étudié I'impact de CORR(T) sur l'estimation de LW, pour diverses conditions
atmosphériques. Dans le cas de régions tropicales et subtropicales, ces effets sont faibles et I'utilisation

de T, plutét que de T, est insignifiante.

La figure 4.1 montre les résultats de régressions linéaires obtenues dans les trois meilleurs cas.
Comme nous avons implicitement fait I'hypothese grossiere que LW, était identique pour les
formulations semi-empiriques et pour les mesures in situ, les statistiques globales sur la série des 90
points de comparaison ne sont pas modifiées en ce qui concerne les flux nets. Seuls changent les

coefficients de régression linéaire qui "s'inversent".

C'est encore une fois la formulation d'Efimova (1961) qui donne les meilleurs résultats avec un
biais de -61 Wm? et un faible écart-type de 9,4 Wm®. Cela rejoint les conclusions de Reed (1976) qui a
comparé les résultats obtenus avec la méme relation a des mesures effectives effectuées dans I'océan
Pacifique pour des latitudes tropicales. Il considere cette formulation comme la mieux adaptée dans le
cas de conditions ciel clair au printemps et en automne. Mais nos résultats sont opposés a ceux de
Simpson et Paulson (1979) ; ils ont trouvé que la formule d'Efimova est celle (parmi cinq testées) le
plus en désaccord avec un biais de 18%, en comparaison avec des observations in situ réalisées en
plein océan Pacifique. IIs lui préféraient les formulations de Berliand et Berliand (1952), Anderson

(1952) et Brunt (1932).

En ce qui concerne notre étude, nous trouvons que les relations de Brunt, Bunker et Anderson
présentent des biais et des écarts-types du méme ordre de grandeur, a savoir -66,0 Wm” et 10,5 Wm™.
Quant aux formulations qui font usage d'un facteur correctif d'ennuagement de forme quadratique,
elles ont des biais élevés, respectivement -77 Wm” et -88 Wm” pour Clark e al. (1974) et Hastenrath et
Lamb (1978). Paradoxalement, ce sont ces deux relations qui présentent le meilleur accord avec les

mesures in situ avec des coefficients de corrélation avoisinant 0,84.
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Figure 4.1 - Comparaisons des mesures in situ et des estimations de LW, pour les relations semi-

empiriques de Brunt, Efimova et Anderson.

Il n'est pas surprenant d'obtenir des résultats aussi disparates avec des désaccords

systématiques entre diverses mesures in situ et des estimations de LW, a partir de formulations semi-

empiriques. D'une part, il faut insister sur le fait que les mesures du flux ondes longues net sont rares

au-dessus de I'océan et que les erreurs associées sont plus importantes que celles rencontrées pour SW,,

par exemple. Les désaccords entre les observations in situ et les estimations doivent étre attribués a

I'approximation faite dans toutes les formules semi-empiriques de considérer le flux ondes longues net

uniquement dépendant des conditions de surface et pres de celle-ci. Il est évident que LW,, dépend

aussi des profils de température et d’humidité dans la CS, voire méme dans la CLP. Cette dépendance

est illustrée par les observations rapportées par Reed (1975) sur l'effet d'inversions thermiques au-

dessus de I'océan Atlantique.

Nous avons pu voir que sur la zone AMOR92, des formulations différentes donnent des
résultats analogues. Rappelons que toutes les relations utilisées ne different entre elles que par la
valeur de quelques constantes, a et b ; Brunt, en essayant d'ajuster ces coefficients pour des valeurs de
e, identiques en des latitudes différentes a trouvé des variations de 50%. Par conséquent il n'y a pas de

formule semi-empirique universelle, utilisable de fagon systématique en diverses parties du globe. Les
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relations existantes ont certes été ajustées sur un grand nombre d'observations, mais les résultats

obtenus sur des mesures locales, dispersées présentent logiquement un écart-type élevé.

Des différences significatives entre les températures de surface marine et de l'air existent et
peuvent étre importantes dans certaines parties des océans, comme la région du Gulf Stream et les mers
polaires. Les relations de Brunt et Efimova, qui n'incluent pas de dépendance a la fois de T, et de T,, ne
peuvent pas estimer LW, de facon précise sur tous les océans. Ainsi la formule de Brunt, sans
dépendance vis-a-vis de T, ne peut pas restituer les changements du flux ondes longues net dues a des
modifications de la température atmosphérique. De méme, une étude de sensibilité des diverses
formules semi-empiriques faite par Fung et al. (1984), montre que la formule d'Efimova présente une
sensibilité de LW, aux perturbations de température qui est opposée a celle prévue par les lois

radiatives de la physique.

Fung et al. (1984), en comparant les valeurs de LW, obtenues a l'aide de formules empiriques a
celles déterminées par un code numérique de transfert radiatif, semblent préférer la formulation de
Berliand et Berliand (1962) aux autres. Ils insistent cependant sur les limitations d'une telle relation, en
particulier dans le cas d'inversions de température. La précision de LW, climatologique évalué d'apres
des relations semi-empririques dépend de maniére critique des effets dus aux nuages et de la fagon

dont ceux-ci sont intégrés dans les diverses formulations.
4.1.3 Application a la zone AMOR92 : utilisation de données climatologiques

Dans un second temps, nous allons estimer LW,, en utilisant comme parametres d'entrée dans
les formules semi-empiriques des données climatologiques. Ces données climatologiques sont issues
de l'atlas de la marine américaine, le Marine Climate Atlas of the World (1992) produit par le Naval
Oceanography Command Detachment Asheville et par le National Climatic Data Center (NCDC), une des
composantes de la NOAA. Cet atlas contient des moyennes mensuelles et annuelles de données
météorologiques et océaniques observées et collectées par les navires marchands traversant les océans
sur une période de 120 ans (de 1850 & 1970) avec une résolution spatiale de 1° x 1° et 5° x 5°. Il s'agit
donc de parameétres de surface, sept au total parmi lesquels nous en avons sélectionné six afin de
calculer LW,, pour les mois de septembre et d'octobre : la pression de surface p,, la température de
surface marine T, la température de l'air T,, la différence des deux AT =T, - T, la température du point
de rosée T, et la vitesse moyenne du vent U. Pour les calculs, nous avons opté pour un ennuagement
moyen de 0,5 en accord avec les données atmosphériques de I'US Navy (1955) sur le bassin Atlantique.
Cette valeur est aussi compatible avec les données utilisées par Darnell et al. (1992) ; ils considerent en
effet pour la bande de latitudes de notre zone d'étude, des variations zonales de C, de 0,45 a 0,50 en

juillet et de 0,55 & 0,60 en janvier en moyenne mensuelle globale sur tout 'océan Atlantique.
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Nous avons appliqué les huit formulations semi-empiriques sur la zone AMOR92 afin de
déterminer LW, sur une grille réguliére de 1° x 1°. Les figures 4.2 et 4.3 permettent de se rendre
compte des différences de résultats obtenus selon la relation utilisée ; il s'agit de moyennes zonales

réalisées sur chacun des deux mois avec un pas de 1° en latitude entre 30°N et 40°N.

Variations zonales de LWN pour les 8 relations semi-empiriques : septembre 1992
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Figure 4.2 - Variations zonales de LW, sur la zone AMORI2 pour les huit formulations semi-

empiriques : mois de septembre 1992.

Les variations zonales de LW, sur la zone AMOR92 présentent la méme allure générale quelle
que soit la formule semi-empirique utilisée pour les deux mois considérés. Les valeurs du flux ondes
longues net sont plus importantes a 40°N qu'a 30°N, ce qui est di a des gradients de température plus

importants aux hautes latitudes.

D'emblée nous distinguons un groupe de cinq relations empiriques qui donnent des résultats
analogues dans un intervalle de -5 Wm?, avec sur toute la zone AMOR92, des valeurs s'étalant en
moyenne globale de -42,3 Wm® (Bunker) a -46,1 Wm” (Brunt). Les formulations de Clark et al. et de
Swinbank présentent des valeurs plus importantes avec respectivement -51,9 Wm? et -56,4 Wm™
Quant a la relation d'Hastenrath et Lamb, elle indique les pertes océaniques les plus élevées avec des
valeurs s'étalant autour d'une moyenne de -68,1 Wm® Pourtant les relations de Clark et al. et

d'Hastenrath et Lamb sont trés similaires en forme a celle de Brunt dont elles ne different que par le
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terme correctif d'ennuagement ; cette remarque laisse sous entendre que le role des nuages est
prépondérant puisque les valeurs obtenues a l'aide des deux relations présentent des variations

respectives de 22% et de 48% par rapport a la relation de Brunt.

En revanche, les relations du type Efimova présentent une bonne cohérence de résultats avec
des valeurs ne différant que de 1,9 Wm” au plus en moyenne. Néanmoins, l'effet, faible certes, du
terme correctif de température est visible sur les courbes car celles-ci présentent des maxima vers 35°N

pour Bunker et Anderson alors que la courbe d'Efimova est sensiblement linéaire.

De méme lorsque l'on considére une formulation semi-empirique isolément, les variations de
LW, restent faibles étant donné que les écarts entre la valeur la plus élevée et celle la plus basse

n'excédent jamais 3,6 Wm” (Hastenrath et Lamb).

Variations zonales de LWN pour les 8 relations semi-empiriques : octobre 1992
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Figure 4.3 - Variations zonales de LW, sur la zone AMOR92 pour les huit formulations semi-

empiriques : mois d’octobre 1992.

Il apparait donc que les plus fortes variations zonales sont dues a la forme du terme correctif
d'ennuagement, autrement dit surtout a la valeur du coefficient a4 sensé représenter une moyenne de

nuages typiques présents a une latitude donnée.
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Ces mémes conclusions s'appliquent aux variations du flux ondes longues net pour le mois
d'octobre. Notons toutefois que les valeurs estimées deviennent plus importantes en valeur absolue.
Cette différence pour une méme relation semi-empirique s'échelonne de 4,2% (Efimova) a 10,1%
(Berliand et Berliand) ; elle reflete des gradients de température plus élevés en octobre qu'en
septembre, du fait du refroidissement plus important de l'air au-dessus de la masse océanique de
température plus stable. Par conséquent AT devient de plus en plus "négatif" ce qui implique une

augmentation sensible de CORR(T) d'ou1 une diminution du flux ondes longues net a la surface.

Darnell et al. (1992), en appliquant le modele de Gupta (1989), trouvent des variations zonales
de LW, avec des valeurs comprises entre -48 Wm” et -56 Wm? pour le mois d'octobre dans la bande de
latitudes 30°N-40°N. Nous ne disposons pas d'atlas de flux de surface océaniques tres précis sur notre
zone d'étude. Cependant, celui sur les océans tropicaux en Atlantique et dans le Pacifique est
dHastenrath et Lamb (1978) donne des valeurs de LW, pour la latiftude de 30°N au mois d'octobre de

l'ordre de -70 Wm™ & -80 Wm?, c'est-a-dire du méme ordre de grandeur que nos résultats.

4.2 FEtat de l'art sur les méthodes utilisant des données satellitaires

Plusieurs méthodes, d'approches statistique ou physique, de détermination de LW, ont été

proposées ces derniéres années.

Darnell et al. (1983) ont développé une technique faisant uniquement appel a des données
satellitaires. Afin d'en déduire le flux ondes longues incident, ils ont utilisé des données de satellites
opérationnels héliosynchrones, profils de température et d’humidité, hauteurs du sommet des nuages
obtenus grice au sondeur TIROS Operationnal Vertical Sounder (TOVS) des satellites NOAA, et un

modele de transfert radiatif.

Smith et Woolf (1983) ont décrit une approche usant de données de satellites géosynchrones
avec un calcul de régression multiple pour relier les luminances du canal Visible Infrared Spin-Scan
Radiometer Atmospheric Sounder (VAS) issues de satellites géostationnaires américains aux profils de

flux ondes longues incident.

Schmetz (1984) a appliqué un modele de transfert radiatif 8 des données de température,
humidité et nuages, fondées sur des observations au sol, des données de radiosonde et des analyses
du sondeur TOVS afin d'estimer LW,,. Il a utilisé des images METEOSAT dans les domaines visible et

infrarouge pour évaluer la couverture nuageuse, la hauteur du sommet des nuages et leur réflectance.
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Morcrette et Deschamps (1986) ont estimé LW, par des moyennes de méthodes de régression
utilisant les [uminances de LW, issues du sondeur en température High-Resolution Infra-Red Sounder

(HIRS) a bord des satellites NOAA.

Schmetz et al. (1986) ont évalué LW, en se servant de parametres de nuages dérivés
d'observations satellitaires et de température et d’humidité preés de la surface issues de grilles

d'analyses météorologiques.

Frouin et al. (1988) ont calculé le flux ondes longues incident au-dessus des océans a I'aide d'un
modele de transfert radiatif rapide et précis incluant la température, la vapeur d'eau, les rapports de
mélange de l'ozone et du gaz carbonique, la couverture nuageuse, 1'émissivité et les altitudes du
sommet et de la base des nuages. Les parametres en entrée du modeéle proviennent des profils du
sondeur TOVS et du satellite GOES-6. IIs comparent en fait quatre méthodes, la plus complexe reliant
la réflectivité du nuage a son épaisseur optique, puis déterminent le contenu en vapeur d'eau, duquel
I'émissivité du nuage est déduite. La hauteur de la base du nuage est aussi déduite de la hauteur du

sommet du nuage et de son contenu en vapeur d'eau par l'intermédiaire d'une relation statistique.

Gupta (1989) utilise une paramétrisation afin d'estimer LW, comme une relation linéaire avec
la nébulosité partielle, a I'aide de propriétés des nuages prescrites (3 niveaux), et de profils de vapeur

d'eau issus de TOVS.

Brisson et al. (1994) appliquent une formule aérodynamique globale a des analyses de modeles
météorologiques, en incluant une classification automatique des nuages, basée sur des images visible

et infrarouge de METEOSAT, pour estimer les parametres nuageux.

Les méthodes statistiques sont fondées sur des régressions entre les radiances satellitaires et
les flux de surface, les données utilisées étant soient des mesures in situ, soient des résultats de
modeles de transfert radiatif détaillé. Cette approche semble efficace dans le cas ciel clair (Morcrette et
Deschamps, 1986), en dépit de la relation ténue entre les flux de surface et au sommet de I'atmosphere.

En conséquence, il n'y a pas de méthode statistique concluante dans les situations de ciel couvert.

Le tableau 4.3 résume les principales caractéristiques des modeles recensés, en indiquant les
erreurs quadratiques moyennes (r.m.s.) de validation avec des mesures in situ. Pour tous ces modeles,
les erreurs typiques sur le rayonnement ondes longues incident LW, en moyenne journaliére, sont de
l'ordre de 10 a 25 Wm®. Le flux ondes longues net est alors déterminé avec une précision de 15 a 30
Wm™.
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Référence Données sources R.M.S. (Wm?) Remarques
Darnell et al. (1983) modele de transfert 20 41 mesures demi-
radiatif avec produits horaires
TOVS
Smith et Woolf (1983) Canaux VAS des 10 ciel clair
satellites
géostationnaires U.S. 46 ciel couvert
Morcrette et Deschamps | HIRS a bord des NOAA 16 (jour) & mesures horaires en
(1986) (fév. 1982-jan. 1983) trois sites en Europe
30 (nuit) Occidentale
Darnell et al. (1986) produits TOVS de 10 moyennes mensuelles
NOAA-6 et NOAA-7 avec mesures en 4 sites
aux E.U. sur un an (juil.
1981-juin 1982)
Schmetz et al. (1986) canaux VIS et IR de 12 moyennes bi-horaires
METEOSAT-2 et grilles en 4 stations de mesure
d'analyses météo. en Allemagne, sur deux
jours
Frouin et al. (1986) modele de transfert 21-27 base demi-horaire
radiatif avec produits
TOVS et parametres 16-22 base journaliere
nuageux de GOES-6
(VISSR/VAS) mesures dans le
Pacifique
Darnell et al. (1992) produits ISCCP-C1 16 moyennes mensuelles
(données nuageuses de mesures in situ (2,5°
toutes les trois heures) x 2,5°) sur 4 mois de
avec données ERBE 1983/1984
(TOA mensuelles
journaliéres)
Brisson ef al. (1994) METEOSAT-4 11,5 base horaire, campagne
SOFIA-ASTEX (27°N-
40°N, 15°0-30°0)

mesures in situ de LW,

Tableau 4.3 - Comparaisons entre estimations de diverses méthodes de restitution satellitaire et des

L'analyse de cette recherche bibliographique nous conduit a plusieurs conclusions :

- LW, dépend des profils verticaux de température, des gaz et des nuages dans

I'atmosphere mais surtout, le flux ondes longues incident dépend du rayonnement issu de la couche
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de surface : en effet, Schmetz (1989) a montré a 'aide de calculs de transfert radiatif dans le cas de
plusieurs atmospheres standards que 65% du flux net LW, atteignant la surface est émis dans les cent

premiers meétres au-dessus de celle-ci, c'est-a-dire dans 1a CS ;

- les parameétres pertinents en ce qui concerne les structures nuageuses sont la

température et la hauteur de la base des nuages, la nébulosité et 'émissivité de la couche nuageuse ;

- contrairement au flux solaire, le flux ondes longues net est largement découplé du
rayonnement au sommet de l'atmospheére, de sorte qu'une information supplémentaire est requise sur
les conditions pres de la surface : température, humidité, nébulosité, émissivité, température et
hauteur de la base des nuages. La luminance infrarouge thermique au sommet de l'atmospheére ne
contient d'information sur le champ radiatif prés de la surface que dans la fenétre atmosphérique de 8-
13 pm. Pour le reste du spectre de grandes longueurs d'onde, les régimes radiatifs en haut de
l'atmosphere et a la surface sont découplés. Plus de 80% du flux ondes longues atteignant la surface
par ciel clair est émis dans les 500 m d'atmosphére voisins du sol i.e. dans la CLP. En conditions
nuageuses, les champs radiatifs & la surface et au sommet sont entiérement découplés. De maniére
effective cependant, LW, est déterminé par le rayonnement issu d'une couche située entre la surface et
la base des nuages. Cette derniére conclusion explique pourquoi les méthodes de restitution du flux
LW, (respectivement LW,) sont si peu nombreuses en comparaison de celles développées pour SW,

(respectivement SW,).

Parmi les diverses méthodes passées en revue, notons que l'utilisation de l'information du
canal visible dans celles de Schmetz et al. (1986) et Frouin ef al. (1988) restreint leurs applications au
jour. Une discussion plus détaillée de la plupart des méthodes de restitution des flux solaire et
infrarouge thermique incidents a la surface, SW, et LW, par des moyens satellitaires, peut étre trouvée

dans Schmetz (1989) et dans Eymard et Taconet (1995).

4.3 Choix d'un modele

4.3.1 Criteres de sélection

Dans le paragraphe précédent, nous remarquons que trés peu de méthodes de restitution du
flux ondes longues incident a la surface sont mises en oeuvre sans l'apport d'une information
additionnelle sur la structure de la basse atmosphere et des nuages, issue soit de mesures locales in
sifu, soit de données météorologiques. D'autres difficultés proviennent de la représentation des

parametres de surface a la bonne échelle spatiale, comme la température et I'émissivité.
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En raison de nombreuses limitations des modeles, seules deux techniques de restitution de
LW, sont utilisées de maniére opérationnelle pour des applications régionales : méthodes de Schmetz

et al. (1986) et de Brisson et al. (1994).

D'aprés le paragraphe 4.2, il s'ensuit que le calcul de LW, & la surface requiert de l'information
sur les champs de température et dhumidité pres de la surface, sur la couverture et I'émittance
nuageuses, et sur l'altitude et la température de la base des nuages. La précision des méthodes de
restitution du flux ondes longues incident est principalement liée a celle des profils atmosphériques
par ciel clair et dans les basses couches. Or la plupart des chercheurs utilisent des profils de
température et d’humidité provenant du sondeur TOVS pour calculer LW,. Ces données sont
reconnues pour étre imprécises ; en effet, la précision de la restitution des produits TOVS est
typiquement de 2 a4 3 K et d'environ 30% pour le rapport de mélange de la vapeur d'eau, ce qui peut
introduire des erreurs de 20 2 60 Wm” sur LW, (Frouin ef al., 1988). De plus, Darnell et al. (1986) ont
trouvé nécessaire de corriger les températures de surface de TOVS d'un biais de 1 a 3 K pour des sites
aux Etats-Unis avant d'utiliser les données dans leur modéle pour validation. L'approche de Schmetz
et al. (1986) nous est apparue meilleure que celles utilisant des produits TOVS, dans le sens que les
champs d'analyses de température et d’humidité d'origine météorologique sont tout a fait fiables

comparés aux données TOVS : c'est la premiére raison de notre choix.

La luminance infrarouge au sommet de l'atmosphére est indicative de la surface, par
conséquent de la température pres de la surface dans le cas ciel clair, et de la température du sommet
des nuages dans des conditions ciel couvert. Il est alors impossible d'estimer LW, dans une région
nuageuse a partir des luminances infrarouges au sommet de I'atmosphere ; c'est pourquoi I'on a besoin
d'une information additionnelle sur les champs de température et d’humidité prés de la surface et de
la température de la base des nuages, d'ou l'utilisation de données météorologiques de grilles, qui
déterminent le gradient vertical de température. Ces parametres sont inclus dans la méthode

sélectionnée.

Les premiers résultats de calcul par la méthode Héliosat montrent clairement de larges
variabilités, a la fois temporelles et spatiales, se produisant dans notre région d'intérét. De telles
variabilités doivent étre prises en compte. En outre, ces résultats confirment I'utilisation de satellites
géostationnaires, sachant que leurs données préservent une bonne information sur les structures

nuageuses : c'est la seconde raison du choix.

Par conséquent, nous avons choisi la méthode de Schmetz et al. (1986) ; ce choix a été dicté par
des conditions d'efficacité et d'opérationnalité ainsi que par une facilité de mise en oeuvre et une
homogénéité du modele. De plus, cette méthode utilise un indice de clarté, qui est en fait le méme que

dans la méthode Héliosat (K') ; il a donc déja été calculé.
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4.3.2 Description générale du modele de Schmetz et al. (1986)

Dans cette méthode, les conditions pres de la surface sont obtenues avec des données de
points de grille d'analyses sur des champs thermodynamiques en surface et aux niveaux de 1000 et 850

mb. Les parametres de nuages sont dérivés de données de canaux visible et infrarouge du satellite

METEOSAT.

Le principe de la méthode est le suivant : le flux ondes longues incident a la surface est divisé
en deux parties pouvant étre déterminées séparément, une contribution ciel clair et une contribution

ciel couvert, soit LW, = LW, + LW,

La premiere dépend surtout des conditions pres de la surface et peut étre paramétrée en terme
de température et d'humidité a l'aide de relations empiriques du type LW,, = ¢ &0oT,’ ol ¢ est un
facteur correctif d'altitude pour les régions autres qu'océaniques (¢ = 1,15 p, - 0,165 avec p, la pression
de surface en 10° mb) et o est la constante de Stefan-Boltzmann. Le point crucial est la détermination
de I'émissivité effective du ciel, g, pour laquelle Schmetz ef al. (1986) distinguent trois cas en fonction

de la température prés de la surface, T, :

- pour T, > 280 K, I'émissivité effective du ciel dépend essentiellement de T, ; elle se

déduit de la relation d'Idso-Jackson (1969) ;

- pour T; < 275 K, les effets d'humidité deviennent importants et g, est alors fonction de

T, et de la pression de vapeur d'eau prés de la surface e, selon I'approche d'Idso (1981) ;

- pour 275 < T, < 280 K, il y a une simple interpolation linéaire entre les deux relations

empiriques précédentes.

La contribution ciel couvert dépend essentiellement de parameétres sur les nuages : la
couverture nuageuse C, la hauteur et la température de la base des nuages, H, et T, et 'émissivité des
nuages €. En présence de nuages, la forme de la nouvelle émissivité du ciel est donnée par une

fonction de contribution nuageuse d'apres Martin et Berdhal (1984) et LW, s'écrit :
LW, = (1 -¢) CeoT, exp((T,- T, /46) (éq-4.2)

L'obtention de la température de la base du nuage est délicate et simplifiée par l'utilisation
d'une table de correspondance liant cinq parametres (T,, C, H,, DZ et 7). T, est obtenue par la
connaissance de H, en utilisant le gradient vertical de température issu des données de grilles
d'analyses météorologiques. H, dépend de I'épaisseur géométrique du nuage par l'intermédiaire de H,
= H, - DZ. Or la détermination directe de DZ a l'aide de données satellitaires ou auxiliaires est tres

difficile, voire impossible. Schmetz et al. (1986) utilisent donc une table de correspondance entre cinq
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parametres. Trois de ces parametres sont issus des données METEOSAT : la transmittance solaire 7, la
couverture nuageuse C et la hauteur du sommet des nuages H,. La table donne les deux autres, soient
I'épaisseur géométrique DZ et 1'émissivité ¢, des nuages. L'émissivité des nuages bas, i.e. lorsque H, <
3 km, est directement fonction de la couverture nuageuse d'aprés Lind et Katsaros (1982). Nous faisons
I'hypothese d'une relation linéaire du type ¢ = IC) =a C + b avec a = 0,7912 et b = 0,2296 si le

parametre C est exprimé en dixiémes comme le prouve la figure 4.4.

Emissivite des nuages bas en fonction de la nebulosite
1 1 1 1 J 1 I I | 1 1
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Figure 4.4 - Relation entre I'émissivité des nuages bas et I'ennuagement : régression linéaire.

Remarquons aussi que le calcul du gradient vertical de température s'effectue a l'aide de
données climatologiques & des niveaux d'altitude différents et reste valide pour H; < 2 km. Au-dessus

de cette valeur seuil, un taux moyen de décroissance de température en fonction de l'altitude de 6 K

km™ est admis.

La figure 4.5 illustre les diverses étapes de calcul du flux ondes longues incident a la surface,

LW,.
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Figure 4.5 - Représentation schématique des diverses étapes de calcul de la méthode Schmetz et al.

(1986).
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4.3.3 FEtude de validation de la méthode

En premier lieu, une phase de validation de la méthode proposée est accomplie en utilisant
uniquement des observations in situ issues de la campagne océanographique AMOR92. Nous utilisons
la température de l'air prés de la surface, T, I'humidité relative RH, l'ennuagement C et la température
de la base des nuages, T, comme parameétres d'entrée du modele. Nous considérons 90 points de
mesures instantanées répartis de facon homogeéne selon le trajet du navire océanographique. La
pression de vapeur d'eau prés de la surface e, est déduite des deux parametres T, et RH (voir Annexe
B). Le parametre de validation est représenté par la mesure in situ du flux ondes longues incident,
LW,

Sur la zone AMOR92, les températures minimales observées concernant la surface marine et
l'air avoisinent les 18°C, soit 291 K pour les mois de septembre et d'octobre 1992, ce qui est en bon
accord avec les minimales climatologiques. Ainsi le calcul de la contribution ciel clair LW, se réduit a
la relation semi-empirique d'Idso-Jackson (1969). La contribution ciel couvert LW, est estimée
directement d'apres 1'équation 4.1. Le seul paramétre inconnu, I'émissivité des nuages est déduit de la
relation linéaire précédemment définie. Nous faisons donc implicitement I'hypothése que la majeure
partie de la contribution ciel couvert provient des nuages bas de l'atmosphére, point déja mis en
exergue par Schmetz (1989). De plus, il faut tenir compte du fait que les données disponibles pour LW,
sont toutes des mesures de nuit entre 22 heures et 4 heures du matin. En effet, un sur-réchauffement
causé par le rayonnement solaire a occasionné un dysfonctionnement de l'appareil de mesure,

empéchant toutes mesures de jour IOW, 1992).

Para- Nom- | Valeur | Valeur Biais Ecart- RM.S Ecart- Ecart- A B Coeffi-
meétre | brede | moyen- | moyen- | moyen type type (x) | type (y) cient de
cas ne ne des corréla-
estimée | mesu- diffé- tion
rée rences
LW, 90 352,1 4235 714 13,5 72,7 54 14,5 -78,34 1,02 0,38
AMOR (16,9%) | (3,2%) | (17,2%)
92
LW, 17 3228 317,3 55 10,9 12,2 36,9 35,3 31,62 0,92 0,96
Alle- (1,7%) | (3,4%) | (3,8%)
magne

Tableau 4.4 - Statistiques globales sur le test de validation de la méthode de Schmetz et al. (1986). Les
derniéres colonnes représentent les résultats d'une régression linéaire au sens des moindres carrés du type y
=Ax+B oil x est ln mesure et y l'estimation. Les valeurs entre parenthéses représentent les pourcentages par
rapport & la valeur moyenne in situ de LW, Les valeurs sont exprimées en Wm®, la premiere colonne donne le

nombre de comparaisons et B est en 1/( W),
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Les estimations de LW, effectuées a l'aide du modéle ainsi que les mesures instantanées
correspondantes sont reportées sur la figure 4.6 pour comparaison. Dans le méme temps, le tableau 4.4
rassemble les statistiques globales concernant notre validation sur 90 points de mesure a la surface
océanique (premiére ligne) et celle de Schmetz et al. (1986) réalisées sur 17 mesures en Allemagne en

trois sites distincts (seconde ligne), donc le méme modele appliquée sur deux régions différentes.

Les résultats obtenus montrent une sous-estimation systématique du modeéle par rapport aux
mesures in siti, de l'ordre de -71,4 Wm™ alors que l'écart-type reste faible avec 13,5 Wm?™. De leur c6té,
Schmetz et al. (1986) ont trouvé de meilleurs résultats lors des comparaisons puisque le biais moyen est
seulement de 55 Wm” avec un écart-type de 10,9 Wm”. Les valeurs d'écarts-types estimés sont donc
du méme ordre de grandeur, ce qui semble traduire une bonne cohérence de la méthode puisque la
dispersion des valeurs de LW, au voisinage de la moyenne reste faible dans les deux cas. Néanmoins,
il existe une différence importante concernant le biais avec une légeére surestimation pour les données
de sites allemands alors que nous trouvons une large sous-estimation des valeurs du flux ondes

longues incident a la surface sur l'océan Atlantique.

Comparaison des valeurs de LWD
405 T { T L T T T I 1 T 1
3 LWD en W/m2 ¢
o regression lineaire, y=-78.34+1.02*x ----
395 - .
o @
385 |- °® -
b= o
2
= 375 | ° -
®
.':_5 ® & ° &
E 365 o o & ‘“
s |
L N SR 3
o %o © o § —————— 8
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o 357 o Q" ‘Z . ¢ .
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Figure 4.6 - Comparaison des mesures in situ et des estimations du modéle pour LW, sur la région
AMOROI2.
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Cette disparité peut avoir plusieurs causes. D'une part, une différence géographique et
saisonniere des données in situ utilisées comme parametres d'entrée du modele. Nous nous focalisons
sur une période automnale pour des latitudes subtropicales a4 moyennes situées dans l'océan alors que
Schmetz et al. (1986) testent leur modele sur des sites continentaux en conditions printaniéres
essentiellement, avec certes quatre mesures réalisées en septembre aussi. En effet, les conditions
atmosphériques, par conséquent les profils dhumidité et de température, différent trés nettement
entre les deux régions considérées. En particulier, en raison de la complexité des effets dynamiques a
l'interface océan-atmosphere, de fortes variations des profils thermiques sont enregistrées. Celles-ci se
détectent trés nettement sur la figure 4.7 si 'on observe par exemple la variation de la température de
la base des nuages lors d'une journée. Le parametre T, passe de -8,9°C & -36,5°C en l'espace d'une
heure alors que les conditions d'ennuagement et la différence de température entre la mer et l'air trés
prés de la surface restent identiques. C'est ce parametre trés important qui régule la valeur de LW,
dans l'équation 4.2. L'exemple montre des variations de l'ordre de 60% sur la restitution de la

contribution ciel couvert.

Variations temporelles de la temperature de la base des nuages durant la campagne AMOR92
15 1 I I T T T 1 I 1

TB (deg C)

-40 |+ TB in situ <—

_45 1 1 1 1 i 1 I 1 1
262 262.2 262.4 262.6 262.8 263 263.2 263.4 263.6 263.8 264
Jour julien

Figure 4.7 - Variations temporelles de la température de la base des nuages déterminée par les

observations in situ durant deux jours :les 18 et 19 septembre 1992.

L'étude de sensibilité réalisée par Schmetz et al. (1986) montre qu'une perturbation du

parametre H, de £1 km pour un profil d'atmosphére standard & mi-latitude en été, entraine une
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variation de LW, de l'ordre de 10 Wm? pour des latitudes moyennes. De méme un écart de 1 okta dans
la mesure de I'ennuagement a le méme effet. Il est donc capital d'avoir une information précise sur la

température de la base des nuages ou de maniére équivalente sur leur hauteur.
434 Apport du satellite

Le schéma synoptique de la figure 4.5 permet de distinguer la dualité du modéle décrit en ce
qui concerne les données nécessaires a son application en entrée. Ainsi, la méthode a besoin au total de

huit parametres de deux origines différentes.

Les cinq premiers parametres sont obtenus généralement a l'aide de données de points de
grille d'analyses sur des champs thermodynamiques en trois niveaux d'atmosphere : la surface, 1000
mb et 850 mb ; ils caractérisent donc les conditions prés de la surface, informations nécessaires a la
bonne détermination de LW, puisque comme nous l'avons déja signalé, dans le cas d'un ciel découvert
le flux ondes longues incident ne peut étre relié directement a la luminance infrarouge au sommet de
I'atmosphere. Le fait de prendre en compte la structure verticale de celle-ci dans la CLP permettra une
meilleure estimation de H, a travers la table de correspondance semi-empirique utilisée dans le
modele. Il faut s'attendre a un gain en précision sur l'estimation de LW,. Ces parametres sont donc les
températures aux trois niveaux de pression, T, T,,, et Ty, la pression de surface p, et l'altitude
topographique moyenne H, Comme nous désirons appliquer cette méthode sur des surfaces
océaniques, ce dernier parametre utile pour une correction d'altitude sera écarté. Notons que ces
parametres peuvent étre extraits de données de surface in situ et de radiosondages donnant accés aux

profils verticaux thermiques et d humidité.

Les trois autres parameétres, liés & la présence des nuages, sont dérivés de données de canaux
visibles et infrarouge de METEOSAT. La transmittance solaire 7 et I'ennuagement C se déduisent du
spectre visible du satellite géostationnaire par la méthode Héliosat, en assimilant la premiére a K' et le
second a l'indice d'ennuagement n'. Comme l'ont fait remarqué Schmetz et al. (1986), la détermination
directe de la hauteur de la base des nuages a l'aide de l'information combinée des canaux visible et
infrarouge de METEOSAT parait trop ambitieuse. La détermination de la hauteur du sommet des
nuages se fait a I'aide du canal infrarouge thermique de METEOSAT en utilisant les lois de la physique
du corps noir. A priori, par inversion de la fonction de Planck, nous pouvons obtenir la température du
sommet des nuages, puis la hauteur correspondante a condition d'avoir un profil vertical adéquat. Or,
des calculs préliminaires ont montré une sensibilité trés importante dans la restitution de la
température du sommet des nuages en fonction de la luminance observée. Cela signifie aussi que cette

méthode est fortement contrainte par le type d'atmosphére standard utilisé.
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L'apport du satellite peut étre important pour l'application de la méthode décrite dans deux
domaines : la structure verticale atmosphérique et surtout une meilleure connaissance des paramétres

nuageux.

44 Conclusion

Afin de calculer LW,, nous avons considéré huit relations semi-empiriques couramment
utilisées. Celles-ci supposent que les conditions de surface représentent en quelque sorte les conditions
moyennes de la colonne d'atmosphere. Elles ne considérent donc pas les effets importants de la
structure verticale de la CLP sur I'estimation du flux ondes longues net. C'est la premiére limitation de
ces formulations dans le cas de calculs de flux instantanés sur des zones de faible extension spatiale.
L'introduction dans ces relations d'un facteur correctif d'ennuagement est sensé tenir compte des
variations du flux net selon I'occurrence d'un type de nuages donné. Néanmoins la forme adoptée est
simple ; elle ne dépend que d'un coefficient latitudinalement variable qui de fagon évidente ne peut
rendre compte de toutes les variations nuageuses sur une partie de l'océan Atlantique comme la zone

AMOR92.

Ces deux limitations des formulations semi-empiriques impliquent une grande disparité des
valeurs de LW, sur notre zone d'étude. A l'exception de la relation d'Hastenrath et Lamb (1978), les
ordres de grandeur des flux ondes longues estimés sont identiques. La relation d'Efimova (1961)
donne les meilleurs résultats quant aux comparaisons avec les mesures in situ. Les formulations
globales ont été initialement développées dans le but de réaliser des calculs de LW, climatologiques.
Bréon et al. (1991) ont utilisé trois types distincts de paramétrisation du flux ondes longues net : un
modele de transfert radiatif de Morcrette et Deschamps (1986), celui de Gupta (1989) et la formulation
semi-empirique d'Anderson (1952). Ils ont réalisé des comparaisons entre ces estimations et des
données in situ issues de deux campagnes océanographiques ; c'est la paramétrisation la plus simple,
celle d'Anderson (1952), qui donne les meilleurs résultats avec un biais de -2,8 Wm” et un écart-type
de 18,4 Wm?.

Nous avons ensuite testé une méthode utilisant les données satellitaires, que nous avons
confrontée aux mesures in situ a la lumiére des performances atteintes par les relations semi-
empiriques. Nous avons d'abord sélectionné un modele de calcul du flux ondes longues incident a la
surface relativement simple dans sa conception. Puis nous avons testé sa validité sur notre zone
d'étude pour des latitudes subtropicales & moyennes. Or les résultats obtenus par comparaison aux
mesures in situ se sont avérés médiocres avec une erreur systématique élevée de l'ordre de -70 Wm”.
Bien que cette méthode prenne en compte non seulement les variations spatiales des parametres de

surface mais aussi les profils verticaux de température et d'’humidité, il reste néanmoins des étapes
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importantes qui font encore usage de relations empiriques, en particulier la table de correspondance
reliant divers parameétres nuageux. Aussi la méthode de Schmetz et al. (1986) s'aveére difficile a mettre
en oeuvre si nous ne disposons pas de renseignements précis sur les structures verticales des
parametres atmosphériques et plus spécifiquement ceux ayant trait aux nuages : I'émissivité et
I'épaisseur géométrique des nuages, mais surtout la température de la base des nuages. La
détermination de ce dernier parametre directement par voie satellitaire n'est pas possible a l'aide de
METEOSAT ; les méthodes actuelles font nécessairement I'hypotheése d'un profil d'atmosphere

standard.

Une connaissance précise des profils verticaux des parametres régissant 'atmosphere est
nécessaire a laquelle il faut ajouter une meilleure détermination des propriétés radiatives et
géométriques des nuages, sil'on désire avoir une détermination de LW, avec une erreur inférieure a 10
Wm? sur une base mensuelle. Les satellites apparaissent comme l'outil essentiel a cette tache et le
programme ISCCP a déja permis d'avoir une climatologie adéquate des nuages, contrairement au
sondeur TOVS qui n'atteint pas encore, du fait d'un biais élevé, les exigences préconisées par Fung et
al. (1984) sur la précision des températures (+2 K) et de l'humidité spécifique (1 gkg”)

particulierement dans la basse atmospheére.

Brisson ef al. (1995) ont développé une méthode de détermination de LW, qui tient a la fois
compte des profils verticaux d’humidité et de température puisqu'elle posséde les mémes bases que le
modele de Schmetz et al. (1986), et des contributions nuageuses car elle considére un ennuagement
fractionnaire en fonction du type des nuages. Mais elle nécessite donc l'utilisation d'une classification
automatique des nuages. Avec un biais de -2,1 Wm” et un écart-type de 11,3 Wm?, ils obtiennent ainsi
de bons résultats en comparaison avec des mesures in situ dans une région (27°N-40°N, 15°0-30°0)

voisine de notre zone d'étude.
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Chapitre 5
INFLUENCE DES NUAGES SUR LES DIVERS

FLUX OCEANIQUES DE SURFACE

Il est tres difficile, voire impossible pour les nuages de la haute atmosphére, pour un
observateur au sol de déterminer la nébulosité de fagon quantitative et pas toujours évident de
maniere qualitative. Néanmoins, dans la pratique les nuages sont généralement classés selon une
graduation en oktas ou en dixiémes, selon leur type et leur altitude. En raison des interactions du
rayonnement d'origine solaire ou terrestre avec les nuages (voir la figure 2.2), il est évident que ces
derniers jouent un roéle prépondérant dans le bilan énergétique a la surface océanique. Le
développement des capacités satellitaires en matiére de mesure des flux de surface s'est réalisé
conjointement avec une meilleure connaissance des nuages, grace notamment au projet ISCCP. En
effet, la connaissance des propriétés optiques et radiatives, méme si elles apparaissent de maniere
sous-jacente dans les formulations aérodynamiques globales, permettra une meilleure modélisation de
la partie atmosphere du systeme climatique et donc une précision accrue dans la restitution des flux de

surface.

Afin de visualiser la complexité et la variété des formations nuageuses sur le globe terrestre, il
suffit de regarder la représentation du quasi-hémisphére terrestre par METEOSAT-4. La figure 3.3 par
exemple, révele des formations nuageuses d'échelle planétaire qui peuvent se rapporter directement a
certains traits de la circulation générale atmosphérique, malgré des fluctuations diurnes et saisonnieres
auxquelles il faut bien s'attendre. D'un point de vue global, nous pouvons identifier trois bandes
nuageuses particuliéres a 1'échelle de la planéte : les bandes nuageuses planétaires extra-tropicales
liées aux cyclones migratoires le long du front polaire, les bandes nuageuses intertropicales proches de
l'équateur, symbolisées par la ZCIT, et les bandes nuageuses associées a la haute troposphere
subtropicale avec des intrusions de nuages liées aux courants jets subtropicaux. Les régions des hautes
pressions subtropicales présentent de faibles taux de couverture nuageuse (inférieur a 50%) au

contraire des régions précédemment citées (supérieur a 65%) avec des maxima zonaux aux environs

de 55°S et 55°N (Darnell ef al., 1992).
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L'objet de ce chapitre n'est pas d'élaborer un algorithme de détection et de classification des
nuages, mais d'estimer l'influence des nuages sur les flux de surface en ordre de grandeur. Nous
adopterons essentiellement une approche qualitative plutdt que quantitative, en prenant quelques

exemples simples de situations météorologiques propres a notre zone d'étude ainsi que des

considérations climatologiques.

Nous étudierons d'abord la relation qui peut exister entre les flux radiatifs et I'ennuagement ;
pour le flux ondes courtes incident a la surface, nous estimerons l'impact de la nébulosité en
différenciant plusieurs types de ciel ; pour le flux ondes longues net, nous analyserons la forme du
terme correctif d'ennuagement proposé dans les diverses relations semi-empiriques. Puis nous
calculerons des moyennes mensuelles climatologiques des flux radiatifs et turbulents afin d'estimer le
bilan thermique net a la surface océanique. Enfin, dans une derniére partie, nous aborderons un point
trés peu étudié : I'impact des échelles de temps variable des données in situ sur la restitution des flux

de surface, cela dans trois cas bien particuliers correspondants a des types de ciel différents.

5.1 Flux radiatifs et ennuagement

5.1.1 Détection et classification des nuages
5.1.1.1 Nébulosité

La nébulosité ou ennuagement, N, représente la fraction de ciel couvert par les nuages telle
que la voit un observateur au sol (WMO, 1981). Cette quantité est mesurée en oktas (8 classes) ou en
dixiemes (10 classes). La nébulosité peut étre partielle c'est-a-dire relative a la direction d'observation,
au type et a la hauteur des nuages. Elle est dite totale lorsque tous les nuages sont pris en
considération sans distinction de leur type ni de leur hauteur. Du fait méme de sa définition, la
nébulosité n'est pas étalonnée ; son évaluation depuis le sol est liée & certains facteurs, sources de
dispersion : l'observateur, l'altitude et l'importance des nuages. En ce qui concerne le satellite
METEOSAT, les données ISCCP-B2 ne fournissent pas de renseignements assez précis sur le type de
nuage et la hauteur du sommet des nuages. C'est pourquoi l'on utilise la nébulosité totale. Dans la
méthode Heliosat la quantité calculée est un indice d'ennuagement dont la définition s'apparente a
celle de la nébulosité totale. Perrin de Brichambaut (1987) a proposé une relation liant ces deux
quantités, n' et N, faisant intervenir l'angle d'élévation du satellite, ¥ ; cette relation s'améliore avec

l'opacité des nuages.
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5.1.1.2 Les types de nuages

Bien que nous ne désirons pas réaliser d'étude fondée sur la classification des nuages, nous
allons cependant étre amenés a parler du type des nuages. On distingue dix types principaux de
nuages, répartis en quatre familles dont les noms fournissent une indication sur leurs caractéristiques

dynamiques (Trewartha, 1968).

- Nuages élevés : les cirrus (Ci), trés fins, blancs, filamenteux et composés de cristaux
de glace, dont la relativement faible épaisseur optique les rend difficilement détectables sur les images
satellitaires dans toutes les longueurs d'onde ; les cirrostratus (Cs), blancs, couvrant le ciel et lui
donnant une apparence laiteuse ; les cirrocumulus (Cc), blancs, de forme floconneuse, souvent en

groupe ou rangées.

- Nuages de moyenne altitude : les altostratus (As), gris ou bleutés, couvrant le ciel
d'une couverture opaque ; les altocumulus (Ac), de forme floconneuse, en rangées, différant des

cirrocumulus par leur grosse taille.

- Nuages de basse altitude : couvrant généralement le ciel et masquant le soleil : les
stratocumulus (Sc), grosses masses nuageuses grises, parfois en rouleaux, avec des trouées et souvent
arrangés régulierement, assez réfléchissants, d'apparence sombre a I'observateur au sol car ils forment
souvent une couverture épaisse masquant le soleil, mais pouvant également se présenter sous des
formes relativement éparses, quoique serrés, ressemblant alors & des cumulus ; les stratus (St), couche
uniforme ressemblant & du brouillard mais ne restant pas au sol ; les nimbostratus (Ns), informes,

formant une couche dense sous laquelle la pluie tombe généralement.

- Nuages de forte extension verticale, souvent clairsemés dans le ciel : les cumulus
(Cu), épais, denses et d'une certaine extension verticale, dont la face supérieure est en forme de déme
et la face inférieure plate ; les cumulonimbus (Cb), massifs, de trés grande extension verticale

(plusieurs kilometres), dont le sommet est parfois en forme d'enclume.

Retenons que les formes stratifiées sont stables : stratus, nimbostratus, altostratus. Le terme
"cumulus”" indique un développement vertical, et donc des formes instables : stratocumulus,
altocumulus, cirrocumulus, cumulus, cumulonimbus. Les formes des nuages les plus répandus sont
les cirrus, les cumulus et les stratocumulus, les deux types les plus extrémes, cirrus et stratocumulus,

ayant une influence prédominante sur le bilan radiatif.
5.1.1.3 Les méthodes de détection et de classification des nuages

La détermination de parameétres de surface, comme la température de surface marine par

exemple, nécessite souvent un prétraitement des données satellitaires originales afin de ne prendre en
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compte que les mesures par ciel clair. De nombreuses méthodes de détection et d'analyse de la
couverture nuageuse ont été¢ développées pour utiliser au mieux l'information spectrale, temporelle et
spatiale contenues dans les champs de luminance visible et infrarouge provenant en particulier des
satellites géostationnaires (Rossow et al., 1989). Cette phase de traitements d'images de satellite est
réalisée a l'aide de méthodes de détection de la couverture nuageuse. Une revue critique détaillée de
ces méthodes est présentée par Wald (1991). Il nous suffit de retenir que les méthodes numériques de
détection des nuages c'est-a-dire la séparation des pixels nuageux et des pixels non nuageux sont

toutes fondées sur trois hypothéses de base :
- la signature spectrale d'un pixel en ciel clair differe de celle en présence de nuage ;

- les variabilités spatiales locales des luminances en ciel clair et en présence de

couverture nuageuse sont différentes, celle en ciel clair étant généralement plus faible ;

- les variabilités temporelles des luminances en un point ciel clair et en présence de

couverture nuageuse sont différentes, celle en ciel clair étant généralement plus faible.

Une ou plusieurs de ces hypothéses sont mises en oeuvre en fonction des données utilisées et
de la complexité de la méthode ; les algorithmes utilisés se différencient entre eux en particulier par les
bandes spectrales utilisées et par l'utilisation de parametres supplémentaires comme la variabilité
spatiale ou temporelle. Ils ont été appliqués aussi bien aux satellites géostationnaires du type
METEOSAT (Bellec et al., 1992 ; Simpson et Gobat, 1995) qu'aux satellites a orbite défilante du type
NOAA (Saunders et Kriebel, 1988 ; Wald ef al., 1991 ; Derrien et al., 1992).

Cependant il faut souligner que I'application majeure de la détection et de la classification des
nuages est le suivi de la circulation générale atmosphérique par des néphanalystes afin d'intégrer leurs
caractéristiques radiatives et optiques dans des modeles globaux. Il n'existe pas de méthode de
classification cent pour cent automatique et I'on a toujours recours a des experts pour valider les

résultats.
5.1.2  Flux ondes courtes incident et nuages

L'influence la plus perturbatrice sur le rayonnement solaire incident a la surface océanique
provient des nuages, spécialement dans le cas d'ennuagement fragmenté. Nous avons déja pu nous en
rendre compte lors du calcul de SW, a l'aide de la méthode Héliosat : le parameétre clé étant l'indice

d'ennuagement, #'.

D'apres I'équation 3.9, la relation liant le flux solaire entrant & l'indice d'ennuagement est

linéaire selon :
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SW/SWoa=an' +b (éq.5.1)

Qualitativement, cela signifie que le flux solaire incident a la surface décroit linéairement avec
I'ennuagement pour une heure donné. Dans la plupart des cas, une augmentation de la couverture
nuageuse va de pair avec une augmentation de I'épaisseur optique des nuages. Ainsi SW, dépend
implicitement du type du nuage, ce qui est mis en évidence par les variations spatiales de ce flux
solaire en présence de nébulosité élevée. Les variations de SW,, s'amplifient lorsque I'ennuagement

augmente.

Afin d'estimer de fagon plus quantitative l'influence des nuages sur le flux solaire incident a la
surface, nous avons réalisé une classification de la nature du ciel selon la valeur de la couverture
nuageuse mesurée in siti. Nous avons choisi les trois classes suivantes : ciel clair pour 0 <C £0,25 ; ciel
partiellement couvert si 0,25 < C < 0,9 et ciel totalement couvert pour 0,9 <C <1. Le tableau 5.1 recense

les statistiques globales obtenues pour les trois classes de type de ciel, plus celle pour I'ennuagement

total.
Parameétre | Nombre Valeur Valeur Biais Ecart-type R.M.S Coeffi-
de cas moyenne | moyenne moyen cient de
estimée mesurée corrélation
SW, 11 553,7 677,6 -123,9 64,7 139,8 0,90
0sC<025 (18,3%) (9,5%) (20,6%)
SW, 33 450,9 436,0 14,9 161,5 162,2 0,73
025<C<09 (3,4%) (37,0%) (37,2%)
SW, 4 340,6 2459 94,7 213,3 2334 0,07
09=<Cxs1 (38,5%) (86,7%) (94,9%)
SW, 48 465,2 475,5 -10,3 164,3 164,6 0,74
total (2,2%) (34,5%) (34,6%)

Tableau 5.1 - Statistiques globales de comparaison des estimations satellitaires de SW,, avec les mesures
in situ dans les trois cas de type de ciel, et dans le cas oii I'on consideére I'ennuagement dans sa globalité. Les
valeurs sont exprimées en Wm®, la premiére colonne donne le nombre de comparaisons. Les valeurs entre

parentheses représentent les pourcentages par rapport i la valeur moyenne mesurée.

La figure 5.1 montre les résultats de régression linéaire obtenus dans les trois cas, ajouté au cas

d'ennuagement total.
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Comparaison des moyennes horaires de SWD : ciel clair
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Comparaison des moyennes horaires de SWD : ciel couvert
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Figure 5.1 - Comparaison des estimations satellitaires de SW,, avec les mesures in situ dans les trois cas de type

de ciel, plus le cas de nébulosité totale.
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Au total, seulement 48 valeurs coincidantes entre les mesures in situ moyennées sur une heure
et les estimations satellitaires moyennées dans un rayon de 0,3° centré sur la position du navire
océanographique sont disponibles. Les conditions ciel clair donnent la meilleure corrélation, 0,74, entre
les valeurs estimées et les valeurs mesurées de SW,. L'écart quadratique moyen de 164,6 Wm” prouve

une grande dispersion des résultats alors que le biais est faible avec une valeur de -10,3 Wm®.

L'écart-type important, de 161,5 Wm”, déterminé dans le cas d'un ennuagement partiel peut
étre dfi aux variations spatiales et temporelles du champ de rayonnement global causé par la structure
tridimensionnelle des nuages associée a des phénomeénes d'ombre a la surface ou a des réflexions sur

les bords des nuages.

Ces calculs statistiques doivent étre considérés avec la plus grande prudence du fait du peu de
points de comparaisons disponibles. En particulier, dans les conditions de ciel totalement couvert, les
résultats sont largement biaisés car nous ne disposons que de quatre valeurs comparatives dont l'une

d'entre elles semble erronée.

Néanmoins cette approche statistique montre l'impact trés important des nuages sur la
restitution du flux ondes courtes incident a la surface océanique. Plus 'ennuagement est important,
plus les valeurs satellitaires s'éloignent des valeurs mesurées in situ. Moser et Raschke (1983) ont
réalisé une étude similaire en considérant trois classes de type de ciel en fonction de la nébulosité
totale déterminée dans leur méthode de calcul du flux solaire incident a la surface. Ils utilisent des
données METEOSAT de pleine résolution spatiale (2,5 km x 2,5 km) moyennées sur un rectangle de 6
x 8 pixels, ce qui a pour effet de ramener la résolution a 25 km x 25 km aux moyennes latitudes. Dans
le cas de comparaison avec des mesures in situ sur des sites terrestres, ils obtiennent une r.m.s. de 82
Wm” dans le cas partiellement nuageux. Nous pourrions montrer que la différence de résultats

provient essentiellement d'un terme de variance qui caractérise le changement d'échelle spatiale.
5.1.3 Flux ondes longues et ennuagement

Au chapitre 4, nous avons testé huit formulations semi-empiriques pour déterminer le flux
ondes longues net a la surface océanique. Les valeurs de LW, obtenues sur la zone AMOR92 ont
montré une grande disparité selon la relation choisie, en particulier liée au facteur correctif
d'ennuagement. Cette correction est appliquée aux estimations par ciel clair du flux ondes longues net
en présence de nuages. Ce facteur correctif dépend de fagon linéaire ou quadratique de l'ennuagement
d'apres la relation F(C) = 1 - a C" ot les coefficients a et m sont définis empiriquement. Nous avons déja
insisté sur le fait que ce simple coefficient # méme variable latitudinalement, ne peut rendre compte de

toutes les variations de la nébulosité dans une région donnée.

Afin d'estimer de maniére quantitative l'effet des nuages sur le flux ondes longues net, nous

avons étudié la sensibilité du parametre ennuagement C sur la restitution de LW,. Nous avons donc
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fixé les conditions initiales des parameétres de surface, typiques de la zone AMOR92 au mois de
septembre avec T, = 21,32°C, T, = 21,44°C, T, = 17,72°C et p, = 1018,54 mb. Nous prenons aussi une
valeur de a constante égale a 0,655 dans le cas de Bunker (1976), & 0,53 dans le cas d'Hastenrath et

Lamb (1978) et a 0,665 dans celui de Clark et al. (1974).

Nous retrouvons les dépendances linéaire et quadratique du facteur correctif d'ennuagement
sur la figure 5.2 ol1 nous avons estimé le flux ondes longues net a l'aide des huit relations semi-
empiriques. D'un point de vue global, lorsque la nébulosité augmente, le facteur correctif
d'ennuagement diminue, ce qui a pour effet d'accroitre la valeur de LW, : autrement dit, pour des
conditions de surface supposées identiques et stables, en présence de nuages, le flux ondes longues
augmente (diminue en valeur absolue), ce qui représente un gain d'énergie plus important pour la
surface océanique. En conséquence la perte océanique due au rayonnement infrarouge thermique est
atténuée ; le forcage radiatif dii aux nuages (effet de serre) est donc plus important. Nous n'avons pas
considéré la rétroaction nuageuse due a une modification de la structure atmosphérique car nous

considérons des profils de température et d’humidité dans l'atmosphére constants quel que soit

I'ennuagement.
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Figure 5.2 - Variations de LW, en fonction de l'ennuagement pour les huit relations semi-empirigues.
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Les variations du flux ondes longues net estimé a I'aide des huit relations semi-empiriques
selon la valeur de C sont importantes. Lorsque la paramétrisation des effets dus aux nuages est linéaire
en fonction de C, le taux d'atténuation de LW,, est de l'ordre de 4 4 4,5 Wm® pour une variation de
I'ennuagement de 0,1, & 'exception de la relation de Swinbank (1963) pour laquelle la variation est de
5,2 Wm™ Dans le cas d'une forme de F(C) quadratique, cette variation est en moyenne de l'ordre de 4,6
Wm? pour Clark et al. (1974) et de 4,2 Wm? pour Hastenrath et Lamb (1978). Ainsi une erreur de
mesure sur C, ou de fagon équivalente une erreur d'estimation de l'indice d'ennuagement 7', de 1

dixiéme entraine une variation de LW, de l'ordre de 4,5 Wm®.

Par conséquent la différence entre la valeur de LW, par ciel totalement clair (C=0) et celle par
ciel totalement couvert (C=1) devient trés importante, de 42 Wm? a 46 Wm” selon la relation utilisée,
ce qui représente un écart de 65% de la valeur par ciel clair ; la formulation de Swinbank présente le
plus grand écart entre les valeurs extrémes avec une valeur de 54,5 Wm”. Reed (1976) suggeére un
facteur correctif d'ennuagement de 1 - 0,75 C par comparaison a des données in situ de la cdte nord-
ouest africaine (21°N, 17°0) donc une valeur du coefficient 4 plus élevée que celle généralement

utilisée a ces latitudes, de 1'ordre de 0,60.
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Figure 5.3 - Variations de LW, exprimées en Wm en fonction de la pression de la base des nuages et de
I'épaisseur optique d'apreés Fung et al. (1984). Le tracé en pointillés indique la valeur de LW, a la surface
océanique pour un ciel clair. L'espace entre chaque point représenté sur les courbes représente une couche de

nuage de méme épaisseur dans le modele.

Fung et al. (1984), a I'aide d'un modeéle de transfert radiatif, ont étudié I'impact des nuages sur
LW,. La figure 5.3 montre les variations du flux ondes longues net a la surface de l'océan en fonction
de la pression de la base des nuages et de 'épaisseur optique de ceux-ci dans le cas d'une atmosphére
standard aux moyennes latitudes. De maniére générale, dans des conditions de ciel couvert, LW,
décroit de -50 Wm™ a +10 Wm” lorsque 'épaisseur optique nuageuse augmente, de 0,5 a 32, et quand
l'altitude de la base des nuages diminue, de 200 & 1000 mb. Dans le cas extréme de nuages d'épaisseur

optique élevée, ie. 32, caractérisant essentiellement des nuages bas de type nimbostratus et



Chapitre 5 - Influence des nuages sur les divers flux océaniques de surface 121

stratocumulus, et des nuages a forte extension verticale de type cumulus, la réduction de LW, atteint -
70 Wm?, donc une situation de gain d'énergie pour la surface océanique. Cette figure montre
clairement qu'il est préférable d'avoir un coefficient a variable avec le type de nuage plutdt qu'une

valeur unique.

De fortes variations, de +45 Wm™ a -75 Wm”, ont été déterminées par Fung et al. (1984) pour
des conditions de température et d'humidité variables dans une atmosphere standard pour les

moyennes latitudes.

Les nuages bas représentent le plus fort pourcentage de nuages observé en atmosphere
marine et ce sont essentiellement les conditions atmosphériques au niveau et au-dessous de la base

des nuages qui déterminent LW, a la surface océanique.

5.2 Lazone AMOR92: point de vue climatologique

521 Les parametres de surface

Nous considérons six parametres surfaciques représentés par des moyennes mensuelles
climatologiques issues du Marine Climatic Atlas of the World (1992) avec une résolution spatiale de 1° x
1°. La figure 5.4 montre un exemple de répartition géographique d'un parametre de surface, en

I'occurrence la température de surface marine, pour le mois de septembre sur la zone AMOR92.

07 a4 2I(C)

Figure 5.4 - Répartition géographique de la température de surface marine en septembre. Les valeurs

initiales en point de grille ont été lissées afin d'étre représentables.
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Le tableau 5.2 résume les moyennes mensuelles climatologiques des six parametres de surface

considérés pour notre zone d'étude.

Pour bien comprendre la situation climatologique moyenne dans notre zone d'étude, il est
essentiel de considérer d'abord I'océan Atlantique dans son ensemble afin de voir les courants et les
vents dominants qui vont influencer la zone AMOR92. L'eau dans l'océan Atlantique est soumise a
deux influences dynamiques principales, I'une est astronomique avec le phénomeéne des marées,
l'autre est atmosphérique, li€e a la circulation générale atmosphérique. En effet, a partir des masses
anticycloniques (une pour chaque hémisphere), qui oscillent autour d'une position moyenne selon les
saisons, les vents soufflent vers les régions de basses pressions, constituées d'une part par les cellules
équatoriales ou les alizés, affluant le long du front intertropical, d'autre part par les zones subpolaires,
occupées par un front ol naissent et circulent des trains de dépressions activement creusés. Si les
cellules de hautes pressions entretiennent un climat sec, parfois brumeux, car fortement évaporatoire,
les régions "dépressionnaires” sont au contraire pluvieuses et fortement perturbées, surtout dans
I'hémisphere sud. Tout le systéme météorologique ainsi décrit subit un balancement saisonnier dont

l'amplitude est plus grande dans 1'Atlantique nord, beaucoup plus "continentalisé".

Paramétre Valeur minimale Valeur maximale Moyenne globale
Sept. et Octo. Sept. et Octo. Sept. et Octo.
T.(°C) 17,90 17,10 22,38 21,96 20,84 19,89
T, (°C) 18,53 17,06 22,64 21,75 21,03 19,58
AT =T,- T, (°C) -0,34 -0,64 0,92 0,49 0,20 -0,32
T, (°C) 15,74 14,17 19,22 17,70 17,63 15,90
p, (mb) 1016,43 1016,74 1019,51 1018,32 1017,94 1017,44
U (ms™) 3,89 4,43 7,11 7,78 5,28 5,80

Tableau 5.2 - Moyennes climatologiques des parameétres de surface sur la zone AMORI2 pour les mois

de septembre et d’octobre.

L'Atlantique connait, a cause de sa forme, un important transfert énergétique en faveur de
I'hémisphere boréal. En outre un contraste est-ouest vient encore compliquer la disposition zonale des
masses d'eau : aux latitudes hautes et moyennes, la température est plus basse le long des cbtes

américaines, soumises a l'influence de courants venus des p6les (Schmitz et McCartney, 1993).

Les caractéristiques des masses d'eau traduisent leur déplacement vers les basses latitudes le

long de I'Afrique et un mouvement en sens inverse en bordure de 'Amérique. Une telle circulation,
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directement calquée sur celle des vents et influencée localement par la forme du vase océanique et par
l'augmentation de I'effet de la force de Coriolis avec la latitude, adopte une disposition simple autour
de deux cellules, dont la plus importante est située dans notre hémisphere : une masse d'eau chaude a
grande vitesse est poussée vers 'Europe par les vents d'ouest (Gulf Stream, dérive nord-atlantique),
d'oli une partie des eaux revient vers les tropiques, puis de nouveau vers l'ouest sous I'impulsion des

alizés. Les deux cellules atlantiques sont séparées par un contre-courant équatorial dirigé vers I'est.

Si I'on met & part les régions cétieres, ol l'oscillation thermique annuelle est trés forte, on
distinguera pour la haute mer les masses d'eau suivantes, classées selon la valeur de 'amplitude : les
eaux froides, ol les variations sont les plus faibles, car la fonte de la glace de mer vient consommer le
surcroit de la radiation estivale ; les eaux tropicales, les plus chaudes, mais qui ne connaissent qu'une
amplitude restreinte, & I'image de celle de l'air ; les eaux tempérées, qui subissent les plus grands

écarts saisonniers.

Au nord de notre zone, nous avons des eaux tempérées qui subissent des écarts saisonniers
plus grands. Au sud de la zone AMORY2, les eaux sont plus chaudes mais connaissent une amplitude
thermique restreinte & 1'image de celle de I'air. Néanmoins, pour les régions cotiéres, les eaux sont plus
froides : c'est le cas par exemple au large de la péninsule ibérique avec le courant du Portugal d'ott des
températures de surface marine de I'ordre de 18°C, plus froides d'environ 2°C que celles des eaux plus
au large. Une partie de cette masse d'eau froide vient alimenter la Méditerranée, ce qui explique une
différence de 0,5°C a 1°C au niveau du détroit de Gibraltar. C'est I'inverse qui se produit aux latitudes
tropicales et subtropicales, oll les courants frais et les mouvements d'ascendance, upwellings,

prédominent sur la fagade africaine.

Les régions subtropicales situées entre les latitudes 30° et 40°N et S, assurent la transition entre
les milieux tropicaux et tempérés, comme l'exprime 1'alternance des masses d'air et des saisons. En été
(boréal), dans la partie orientale, protégée par le centre de I'anticyclone des Agores, ne parviennent
que des vents tiedes et peu humides, tandis que dans I'ouest pénetrent les influences pluvieuses
tropicales. En hiver, les hautes pressions de l'est se retirent, se morcellent ou méme disparaissent pour
laisser le champ libre a une circulation atmosphérique méridienne accompagnée d'un renforcement
des vents et d'un accroissement de la pluviosité, comme au large des cotes portugaises. L'amplitude
thermique est donc plus accusée qu'aux latitudes tropicales, mais une douceur printaniere y régne
cependant une grande partie de I'année aux Agores, la température moyenne annuelle est de 18°C.
Dans la zone AMORY2, les variations de la température de surface marine se situent dans un intervalle
de 17,90°C a 22,34°C au mois de septembre, valeurs typiques des eaux subtropicales a tempérées. Pour
le mois d'octobre, ces températures sont du méme ordre de grandeur, trés peu variables d'un mois a
l'autre, contrairement a la température de l'air qui se refroidit entrainant des gradients thermiques

verticaux plus prononcés localement.
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La présence des courants océaniques peut en partie s'expliquer par une réponse de l'océan au
champ de vent. Notons que les eaux de surface ne sont pas entrainées dans la direction du vent. En
effet, a cause de la rotation de la Terre, tout mouvement de grande ampleur est dévié vers sa droite

dans I'hémisphére nord : c'est la déviation de Coriolis.
522 Estimations climatologiques

Nous allons déterminer les flux océaniques en moyennes mensuelles sur la zone AMOR92

pour les mois de septembre et d'octobre.
5.2.2.1 Flux radiatifs

Le flux ondes courtes net SW, est déduit de l'estimation satellitaire du flux incident a la
surface SW, grace a la relation 2.4 en choisissant une valeur d'albédo constante et égale & 0,02 (Payne,
1972). La moyenne mensuelle climatologique provient de la somme journaliére du rayonnement global
mensuel calculée par la méthode Heliosat. Nous avons comparé les valeurs obtenues a celles issues de
l'atlas solaire du projet European Solar Radiation Atlas (ESRA) sur notre zone d'étude. La réalisation des
cartes climatologiques d'ESRA est fondée sur la compilation de mesures in situ et d'estimations
satellitaires sur une durée de dix années. La valeur du biais est de 27,9 Wm”, celle de I'écart-type est

faible avec 9,4 Wm™ et le coefficient de corrélation a une valeur de 0,76.

La figure 5.5 montre les résultats de la comparaison des valeutrs climatologiques de SW,, pour

la zone AMOR92 pour le mois de septembre.

Dans la suite du chapitre, nous utiliserons les résultats du satellite METEOSAT obtenus a
l'aide des données ISCCP-B2 sachant qu'il y a un biais correctif de 27,9 Wm” par rapport a une

moyenne climatologique effectuée sur une longue période.

Quant aux flux ondes longues net LW,, nous avons choisi la relation semi-empirique
d'Efimova (961) qui dégageait les meilleurs résultats de comparaison avec les mesures in situ sur notre

zone d'étude.
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Comparaison des valeurs climatologiques de SWN
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Figure 5.5 - Comparaison des moyennes mensuelles climatologiques de SW,, a la surface océanique sur
la zone AMOR92 pour le mois de septembre. Les moyennes et écart-types de chaque variable individuelle sont

respectivement de 208,9 Wmi” et 181,1 Wi, et de 8,2 Wm' et 13,9 Wi,
5.2.2.2 Paramétrisation des flux turbulents

Certains auteurs ont proposé l'utilisation d'une méthode variationnelle d'assimilation des
données appliquée a I'aide d'un modele de couche océanique de surface (Roquet et al., 1993) pour
restituer les flux turbulents a partir de la connaissance du bilan total d'énergie dans l'océan. D'autres
ont proposé de déterminer le flux de chaleur latente & partir de parametres de surface déduits de

mesures satellitaires (Michael et Nunez, 1991).

IIn'y a pas d'exemple dans la littérature de méthode de restitution directe des flux turbulents

a la surface océanique a partir de données satellitaires. Aussi le calcul des flux de chaleurs sensible et

latente, respectivement H; et H,, s'effectue a l'aide de relations semi-empiriques dans le cadre

aérodynamique global. De 'équation 2.11, nous en déduisons les relations globales suivantes :
Hg =pCUC(T,-T,)

. —rce 1 s



126 Chapitre 5 - Influence des nuages sur les divers flux océaniques de surface

ol p est la densité de l'air, C, la chaleur spécifique & pression constante de l'air (1005 J kg'K"),
L, la chaleur latente de vaporisation de l'eau (246 10° J kg") ; U est la vitesse moyenne du vent
(exprimée en ms™), C, et C, représentent les coefficients de couplage ou d'échange, sans dimension ; T,,
sont les températures a la surface de l'océan et a une certaine altitude z (en K) et g,, les humidités

spécifiques a la surface de I'eau et a une certaine altitude z (en kg kg").

Chacun de ces deux flux de chaleur dépend donc essentiellement de trois termes : leur
coefficient d'échange, respectivement C,, et C,, la vitesse moyenne du vent et les gradients verticaux

prés de la surface océanique, de température pour H et d'humidité spécifique pour H,.

Au second chapitre, nous avons déja insisté sur la détermination des coefficients d'échange a
la surface de 1'océan, en rappelant que nombre d'auteurs ont tenté de paramétrer C, et C; en fonction
de la stabilité atmosphérique, de la vitesse du vent, de la température de surface marine (Large et
Pond, 1982 ; Smith, 1988 ; Wu, 1992). Selon ces auteurs, les coefficients d'échange varient entre 1,0 10°
et 2,0 10° suivant les conditions atmosphériques. Selon l'atlas d'Oberhiiber (1988), ces coefficients sont
d'ordinaire spatialement homoggnes et leurs valeurs annuelles oscillent entre 1,1 10° et 1,6 10°, selon
les régions, autrement dit suivant le régime des vents et des courants de surface. Par exemple
Hastenrath et Lamb (1978) ont choisi C, = C, = 1,4 10° et p = 1,175 kgm® pour des calculs
climatologiques des flux de surface dans les océans tropicaux Atlantique et Pacifique Est. Blanc (1985)
a utilisé dix paramétrisations différentes de ces coefficients a la surface océanique afin de comparer les
résultats obtenus a l'aide d'un méme jeu de données in situ au milieu de I'Atlantique Nord. Il a trouvé
des différences importantes de l'ordre de 70% sur la détermination d'un flux de chaleur sensible

moyen de 25 Wm?, de 45% sur I'estimation d'un flux de chaleur latente de +40 Wm?.

A T'aide des tables de Smith (1988), nous en déduisons les valeurs constantes des coefficients

d'échange suivantes : C,, = 1,1 10° et C, = 1,3 10”.

La vitesse moyenne du vent U présente des variations dans le temps et dans l'espace a toutes
les échelles. En général, il existe une corrélation négative entre U et (g, - g,) i.e. U est élevée quand (g, -

q.) est faible et vice versa.

La température de surface marine dépend de la latitude en moyenne globale, avec des valeurs
mensuelles s'étalant de 270 K (océans arctique et antarctique) a 305 K (océans tropicaux) (Darnell et al.,
1992). Elle est mesurée de maniére courante par les capteurs embarqués a bord des satellites,

permettant ainsi une connaissance de ses variations temporelles et spatiales.

Il n'y a pas de méthode directe, satellitaire, pour déterminer I'humidité spécifique dans la
couche de surface. Elle peut étre dérivée de la vapeur d'eau totale, intégrée dans une colonne

d'atmospheére (Liu et Niiler, 1984). La distribution verticale de vapeur d'eau peut étre estimée avec des
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profils verticaux dans la couche atmosphérique, de 1000 mb & 700 mb, issus du sondeur TOVS (Liu et
al., 1991) ou encore a I'aide de données hyperfréquences (Liu et Niiler, 1984 ; Cauneau, 1988 ; Cauneau
et Bernard, 1992). La quantité (g, - g,) suit approximativement la distribution de la température de
surface marine : elle est élevée la ol1 les océans sont chauds et basse la ou ils sont froids (voir par

exemple, pour les latitudes moyennes, Miller et Katsaros, 1992).

Un parametre d'une importance capitale pour I'évolution des flux turbulents n'apparait pas
dans la paramétrisation adoptée. Néanmoins ce parametre est sous entendu puisque lié a la
température de surface. La couverture nuageuse affecte tous les flux. En partie, a cause des variations
dans la "quantité" d'ennuagement, la somme du rayonnement solaire absorbé a la surface terrestre
varie beaucoup sur de courtes périodes de temps et d'une région a une autre. Ces variations
temporelles et régionales ont naturellement des impacts climatiques conséquents. Ainsi, la couverture
nuageuse est un parametre géophysique d'une importance cruciale pour la détermination des flux
radiatifs et convectifs. L'ennuagement est élevé dans les régions des fronts polaires et au niveau de la

ZCIT avec des valeurs de 80% et plus (Darnell et al., 1992).

Il n'y a pas de méthode directe, satellitaire, pour déterminer I'humidité spécifique a la surface
et prés de celle-ci. Les termes entrant dans la paramétrisation des relations 5.2 sont issus des moyennes
mensuelles climatologiques de l'atlas de I'U.S. Navy (1992). La densité de l'air prés de la surface est
déterminée par la simple relation des gaz parfaits i.e. p = p, / (R, T) ou R, = 287,04 Jkg"'K". Les
humidités spécifiques g,, sont déduites des pressions de vapeur saturante correspondantes. On
suppose que pres de la surface, I'humidité spécifique de l'air est saturée en eau d'our l'utilisation de la

température du point de rosée (Voir Annexe B).
5.2.2.3 Le bilan thermique net

Le bilan thermique net a la surface océanique se compose de la somme algébrique des flux

radiatifs et des flux turbulents.

Les variations zonales des flux a l'interface océan-atmospheére sur la zone AMOR92 sont

représentées sur la figure 5.6 pour les mois de septembre et d'octobre.

Il y a deux termes prépondérants dans ce bilan thermique net : le flux solaire net SW, et le flux
de chaleur latente H,. Les amplitudes du gradient thermique sont faibles puisque AT = T, - T, varie
seulement dans un intervalle réduit de -0,34°C a +0,92°C en septembre d'ol1 une valeur du flux de
chaleur sensible spatialement homogene avec une moyenne globale de l'ordre de -1,13 Wm?
traduisant une légére perte pour la surface océanique. H, représente le terme le plus faible du bilan
thermique net et ne joue qu'un réle mineur dans la détermination de ce dernier. Nous remarquons

néanmoins au niveau zonal que ce terme fluctue autour d'une valeur proche de zéro et constitue par
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conséquent soit une pette, soit un gain de chaleur pour la surface océanique en fonction du gradient

thermique prés de la surface.

Le flux ondes longues net varie trés peu sur toute la zone AMOR92 avec des valeurs zonales
s'échelonnant entre -43,7 Wm” et -40,6 Wm” pour une moyenne globale de -42,9 Wm”. Il représente
donc une perte radiative pour la surface de l'océan qui émet plus de rayonnement infrarouge

thermique qu'elle n'en regoit.

La décroissance dans le sens sud-nord du flux solaire net est évidente avec une amplitude de
variation de 68,0 Wm? entre les latitudes extrémes, 140,1 Wm? & 40°N et 208,2 Wm™ a 30°N. Ce terme
net gouverne le bilan thermique net. Néanmoins, il est contrebalancé par le flux de chaleur latente
dont les valeurs oscillent entre -26,8 Wm? et -78,0 Wm” pour le mois de septembre, avec une moyenne
globale de -56,8 Wm” sur toute la zone AMOR92, traduisant des variations plus importantes du
gradient d’humidité preés de la surface océanique de l'ordre de 4 g kg. Les moyennes zonales varient

entre -48,7 Wm” et -67,9 Wm™.

Au total, sur notre zone d'étude pour le mois de septembre, le bilan thermique net est toujours
positif en répartition spatiale avec des valeurs comprises entre 18,8 Wm” (partie nord-ouest de la zone)
et 138,8 Wm? (au niveau du détroit de Gibraltar) pour une moyenne globale de 82,9 Wm”. Les
variations zonales sont de l'ordre de 25 Wm®. Remarquons que le maximum de gain de chaleur pour
I'océan se situe vers 35°N et 36°N avec une valeur de 97,5 Wm®. Cette bande de latitudes correspond
au détroit de Gibraltar, lieu de rencontre des eaux froides atlantiques et des eaux plus chaudes de la
Méditerranée. Ce gradient de température de surface marine a pour conséquence des gradients
verticaux thermiques et d’humidité spécifique plus élevés, ce qui se traduit par des pertes évaporatives

et des pertes par chaleur sensible moins grandes.

La situation au mois d'octobre est différente de celle de septembre principalement & cause de
la décroissance des valeurs de SW, d'un mois a l'autre. Les moyennes zonales du flux ondes courtes
net s'étalent de 118,5 Wm? a 150, 5 Wm™. Le flux ondes longues net est trés peu variable d'un mois a
l'autre, et de maniére générale il ne subit pas d'intenses variations saisonniéres en un méme lieu
géographique comme nous l'avions déja souligné. Les valeurs de LW, restent confinés dans un
intervalle de -46,8 Wm® & -44,1 Wm” en répartition géographique. Les moyennes zonales sont stables
avec des amplitudes de variations faibles, inférieures a 0,6 Wm?, dans un intervalle de -44,7 Wm? (en

30°N) a -45,2 Wm?” (en 36°N).
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Variations zonales des flux de surface oceanique : zone AMOR92, septembre 1992
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Figure 5.6 - Variations zonales des flux de surface et du bilan thermique net sur la zone AMOR92 pour

les mois de septembre (a) et d'octobre (b). Hget H, sont comptés négativement.
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Au contraire le refroidissement global de l'air sur la zone AMOR92 entraine au mois d'octobre
un accroissement important des pertes par chaleur sensible, de -1,4 Wm? a -3,6 Wm?, et surtout des
pertes évaporatives avec augmentation globale de H, supérieure a 25% par rapport au mois précédent.
Ce refroidissement superficiel de la couche de surface atmosphérique a pour conséquence un air plus
instable d'oli une turbulence accrue et une évaporation favorisée. Cette derniére atteint une valeur

maximale de -83,3 Wm? en 32°N.

Ces pertes de chaleur latente plus importantes associées & un flux solaire net diminué ont pour
conséquence de plus larges variations zonales du bilan thermique net, positif aux latitudes inférieures
a 32°N et négatif au-dela jusqu'a -17,0 Wm” ; la moyenne globale sur toute la zone d'étude est
pratiquement nulle. Nous remarquons toujours le pic positif aux latitudes de 35°N et 36°N.

Spatialement, le bilan thermique net varie de -38,0 Wm?” & +49,8 Wm™.

5.3 Lazone AMOR92: analyses de situations météorologiques

particulieres

Jusqu'a présent nous avons fait I'hypothése suivante : une moyenne spatiale, intégrée sur une
surface d'environ 40 x 40 km’, instantanée est équivalente & une moyenne temporelle sur une heure le
long d'un trajet quelconque du navire océanographique a l'intérieur du support de la moyenne
spatiale. Cela signifie que dans le cas du flux solaire incident a la surface océanique SW,, nous avons
comparé des mesures in situ moyennées sur une heure, centrée sur I'heure d'acquisition du satellite et

des estimations satellitaires moyennées dans un rayon de 0,3° centré sur la position du navire.

Dans cette partie, nous considérons trois situations météorologiques particulieres qui se
distinguent 1'une de l'autre par la valeur de leur couverture. Il s'agit donc d'une simple classification
de la nature du ciel en trois cas distincts et localisés. Nous calculons d'abord les valeurs des quatre flux
composant le bilan thermique net a la surface océanique. Le flux ondes courtes net se déduit aisément
de la composante SW,, mesurée in siti, de la méme fagon qu'au paragraphe précédent. Les trois autres
flux sont estimés gréce aux relations empiriques déja définies sachant que pour LW,, nous utilisons la
formulation d'Efimova (1961). Les parameétres en entrée, nécessaires au calcul des flux, proviennent

des mesures in situ.

, Sur

oy’

Nous analysons dans un premier temps I'impact des échelles de temps variable, notée At
la restitution de la valeur moyenne de chacun des quatre flux de surface ; nous effectuons donc des

moyennes temporelles des flux instantanés pour At,,, égal a 0,25, 0,5, 1, 2 et 3 heures, centrées sur le

oy
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temps de référence satellitaire que nous noterons t,. Nous comparons alors les différentes moyennes

obtenues & la valeur moyenne de référence, prise pour une durée d'une heure (4¢,,, =1 h).

1oy

Dans un second temps, nous considérons des moyennes horaires uniquement ; ces moyennes
sont effectuées avec un décalage successif d'un quart d'heure par rapport a une heure de référence. En
d'autres termes, considérons le temps de référence correspondant au début de l'acquisition satellitaire,
noté t,,, compté en heure décimale ; nous réalisons par conséquent les moyennes horaires pour des
temps initiaux t, égaux a ¢, + 0,25, ¢,+ 0,5, ¢, + 0,75 et t, + 1. Le schéma de la figure 5.7 permet de

mieux visualiser les deux phases de I'étude.

12:30 12:45 13:00 13:15 13:30 13:45 14:00 14:15 14:30 14:45 15:00 1515 15:30 15145 16:00 TU
| ] | | 1 | I | ] L 1 1 | | l |
tréf tsat
—)
Atnoy —
ti L 'y

Figure 5.7 - Description des différentes moyennes temporelles réalisées pour une heure d’acquisition du

satellite de 14:30 TUL. Dans ce cas nous avons t,, = 14,5 et t,, = 14, ces deux temps étant fixés.

La seconde phase de l'étude consiste a évaluer l'erreur réalisée sur la restitution des flux de
surface en fonction de l'erreur de positionnement dans le pixel B2. En effet, la figure 5.8 permet de
mieux visualiser les deux étapes successsives de transformation des données METEOSAT, décrites au
chapitre 3, pour passer de la pleine résolution spatiale (2,5 km dans le visible) & la basse résolution B2

(36 km sur notre région d'étude).

Nous voyons donc que la valeur du pixel B2 (36 x 36 km”) est donnée par celle du pixel du
coin inférieur gauche (pixel hachuré, de 5 x 5 km?). Etant donné la vitesse moyenne du navire qui
effectue les observations, nous pouvons supposer que I'évaluation de I'erreur de positionnement dans

ce pixel B2 est équivalente a I'évaluation de l'erreur induite par un décalage dans le temps, de la
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somme horaire des flux. Nous avons effectué ce décalage quart d'heure par quart d'heure, jusqu'a une

heure.

2,5 km
by 5km
+—>
5km

&

%
.

Pixel B2 : 30 km au nadir

Figure 5.8 - Transformation des données METEOSAT : 1™ étape - Moyenne 2x2 en ligne et en colonne
pour rendre les données du canal visible a plus haute résolution (2,5 km) compatibles avec la résolution plus
basse des données du canal infrarouge (5 km) ; 2eme étape - Sous-échantillonnage spatial de ces données a 5 km
de résolution, en prenant un pixel sur six, pour ramener la résolution nomimale @ environ 36 km sur notre zone
d’étude.

5.3.1 Cas d'un ciel clair

Nous choisissons dans ce cas la journée du 22/09/92 a 14:30 TU (jour julien 266). Pour un

intervalle temporel de trois heures centré sur ¢

sat/

la valeur de I'ennuagement est en moyenne de 0,14.

La premiére approche consiste a étudier les variations des divers flux de surface en prenant

respectivement At,,, = 0,25,0,5, 1, 2 et 3 sachant que £, = 14,5.

noy
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Variations du bilan thermique net en fonction d’echelles de temps variable
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Figure 5.9 - Variations des termes du bilan thermique net en fonction des échelles de temps variable

At pour le 22/09/92 a 14:30 TUL

D'une maniére générale, nous observons sur la figure 5.9 une décroissance des valeurs

moyennes obtenues (en valeur absolue) avec 'augmentation de 4¢, , i.e. avec le nombre de mesures in

moy!

situ (1 toutes les 72 secondes) prises en compte. Par exemple, pour le flux ondes courtes SW,, les écarts

a la valeur moyenne de référence (4t,,, = 1) sontde 7,9, 8,0, -1,0 et -11,8 Wm? respectivement pour At

oy moy

= 0,25, 0,5, 2 et 3. La différence maximale ne représente par conséquent que 2% de la valeur moyenne
de référence. Dans le cas présent, la valeur moyennée spatialement obtenue par voie satellitaire est de
601,7 Wm™. En se référant aux comparaisons présentées dans le chapitre 3, nous remarquons donc que
plus l'intervalle temporel utilisé pour calculer les moyennes des mesures est long, plus le biais entre la
valeur satellitaire et la mesure in situ devient faible. Cela n'est vrai que pour ce cas particulier. La
généralisation de cette conclusion est trés difficile, compte tenu notamment de la variabilité spatiale du

rayonnement et de la nature méme des données de type B2 utilisées.

Dans une seconde approche, nous réalisons des moyennes horaires des divers flux de surface
en décalant I'heure de début du calcul de la moyenne, £, par pas de un quart d’heure successivement
(t,é, + 0,25, ty T 05, t,2075ett,* 1), en prenant ty = 14. Ce décalage équivaut & un recentrage de
I'heure d'acquisition du satellite ¢, puisque ¢, = f, + 0,5 par définition. Nous constatons une

décroissance significative des valeurs moyennes horaires sur la figure 5.10 entre les valeurs extrémes
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de f, c'est-a-dire entre £, - 1 et ¢, + 1, essentiellement pour le flux ondes courtes et le flux de chaleur
latente. Dans le cas de SW, par exemple, les écarts par rapport a la valeur de la moyenne de référence
(t; = t,) traduisent bien évidemment la décroissance journaliere de l'ensoleillement en fonction de
I'heure. Néanmoins, si nous effectuons une moyenne horaire a ¢, = f,, - 0,25, 'écart par rapport a la

moyenne horaire de référence est de 38 Wm” ; de méme pour ¢, = ¢, + 0,25, nous obtenons un écart de -

f
27 Wm”. Ainsi, l'erreur relative par rapport a la moyenne horaire de référence prend successivement

les valeurs de 6%, 11%, 16% et 23% lorsque ¢, passe respectivement de ¢, a ¢, + 1 par pas d'un quart

d'heure.
Variations des termes du bilan thermique net en fonction des moyennes horaires
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Figure 5.10 - Variations des moyennes horaires des différents flux de surface en fonction de t, par pas de

0,25 heure.
5.3.2 Cas d'un ciel partiellement couvert

La valeur du parametre ennuagement en moyenne sur trois heures vaut 0,6 pour la journée du
14/09/92 a 14:30 TU. Dans ce cas, I'étude sur les échelles de temps variable donne les résultats

représentés sur la figure 5.11.
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Variations du bilan thermique net en fonction d’echelles de temps variable
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Figure 5.11 - Variations des termes du bilan thermique net en fonction des échelles de temps variable

At,,, pour le 14/09/92 a 14:30 TU.

Nous avons toujours une décroissance des valeurs moyennes des flux de surface lorsque le
temps utilisé pour calculer les moyennes augmente. Des différences significatives avec la valeur

moyenne de référence (At,,, = 1) apparaissent pour le flux solaire net ; elles varient de 8,4 Wm” pour

oy

At =052a-482 Wm” pour 4¢,, = 3.

oy

La figure 5.12 décrit les variations des moyennes horaires des divers flux composant le bilan
thermique net pour plusieurs valeurs de t. Par rapport a la moyenne horaire de référence, les
différences obtenues pour SW, s'échelonnent entre 30 Wm” a ¢, = ty-1et-172 Wm®at =t,+1 5
nous ne considérons que les quatre valeurs moyennes horaires adjacentes a celle de référence (i.e. ¢, =

tyt025ett =t % 0,5), I'écart moyen est de 1'ordre de 10% pour SW,,
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Variations des termes du bilan thermique net en fonction des moyennes horaires
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Figure 5.12 - Variations des moyennes horaires des différents flux de surface en fonction de t, par pas de
0,25 heure.

5.3.3 Cas d'un ciel totalement couvert

Nous avons sélectionné le 03/10/92 & 11:30 TU comme cas représentatif de ce type de ciel,
avec un ennuagement mesuré moyen de 0,96. Les variations des valeurs des flux océaniques en
fonction des échelles de temps variable, représentées sur la figure 5.13, sont trés fluctuantes selon la

valeur de At,,. Les écarts des moyennes temporelles & la moyenne de référence varient de -17,3 Wm”

moy*

pour At,,.= 2 212,6 Wm” pour At,,, = 0,5 et sont donc faibles.
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Variations du bilan thermique net en fonction d’echelles de temps variable
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Figure 5.13 - Variations des termes du bilan thermique net en fonction des échelles de temps variable

At,,, pour le 03/10/92 4 11:30 TU.

Au contraire, lorsque nous faisons varier ¢, nous observons sur la figure 5.14 des variations
trés importantes pour les flux de surface par rapport a la valeur moyenne de référence. Pour SW,,
l'amplitude de ces différences est de 137 Wm” avec des valeurs extrémes de 62,9 Wm” pour ¢, = ty-1let

de-742Wm” at, =t +1.

Si nous analysons globalement les résultats obtenus dans les trois cas, il s'avere qu'une
augmentation ou une diminution de l'intervalle d'estimation de la moyenne des données in situ
modifie les valeurs des flux de 5% au plus de la moyenne temporelle de référence. Cependant, les
écarts enregistrés entre cette moyenne de référence et les moyennes temporelles pour un 4t,, variable

sont plus importants dans le cas partiellement couvert. Cela parait logique puisque les variations de la

couverture nuageuse sur une longue période sont plus fluctuantes que sur une courte période.

Nous notons de grandes différences dans les valeurs des moyennes horaires obtenues en
faisant varier le temps de début du calcul de la moyenne, ¢. Ces différences sont les plus importantes

dans le cas d'un ciel couvert.
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350 Variations des termes du bilan thermique net en fonction des moyennes horaires
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Figure 5.14 - Variations des moyennes horaires des différents flux de surface en fonction t, par pas de
0,25 heure.

54 Conclusion

Nous avons d'abord évaluer I'impact de l'ennuagement sur les flux radiatifs. Pour le flux
ondes courtes, une classification de la nature du ciel selon la nébulosité totale a été réalisée. Des calculs
statistiques de comparaisons entre des estimations satellitaires et les mesures in sifu ont montré des
écart-types tres élevés de l'ordre de 162 Wm™ dans le cas d'un ciel partiellement couvert. En ce qui
concerne le flux ondes longues net, nous avons montré qu'une variation de l'ennuagement de 0,1
implique une variation correspondante de LW, de 'ordre de 4,5 Wm? ; les écarts entre un ciel clair et
un ciel totalement couvert peuvent ainsi atteindre 45 Wm?, liés aussi aux variations de température et

d'humidité dans la basse atmospheére.

Nous avons ensuite effectué des calculs de moyennes mensuelles climatologiques a partir de
données satellitaires, pour SW,, et de mesures in situ pour les autres flux composant le bilan thermique
net. Ce dernier subit des variations importantes selon la localisation géographique sur la zone

AMOR92, avec un gain océanique net pour le mois de septembre de 82,9 Wm* en moyenne globale,
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alors que le mois d'octobre, avec des pertes évaporatives amplifiées et un flux solaire diminué,

présente des zones de forte perte de chaleur pour la surface de I'océan, jusqu'a -32 Wm”.

Dans une derniére partie, nous avons abordé I'étude concernant I'impact des échelles de temps
variable sur la restitution des flux de surface dans trois cas localisés, distincts en fonction de leur
ennuagement. Il s'avére qu'une augmentation ou une diminution de l'intervalle temporel considéré n'a
qu'un effet faible sur les valeurs moyennes estimées, de l'ordre de 5% de la valeur moyenne de
référence in situ, quel que soit le type de ciel. Au contraire, les différences de résultats obtenus pour
I'estimation des flux de surface, entre une moyenne horaire de référence et des moyennes horaires
"décalées", sont importantes, de l'ordre de 25-40 wm? pour SW,. Pour l'instant, comme nous avons
concentré cette étude sur trois cas seulement, nous ne distinguons pas de lien pouvant exister entre

I'ennuagement, le type de ciel plus précisément, et cet effet.

La relation entre la nébulosité et les flux de surface pour une série temporelle de données in
situ a été trés peu étudiée. Beyer et al. (1994), par exemple, ont présenté une méthode pour la
caractérisation de la structure spatiale d'un champ radiatif dans des situations ot il y a de grandes
fluctuations, a petite échelle spatiale et sur de courtes périodes ; les nuages, des cumulus de beau
temps, ont été décrits a l'aide d'une méthode fractale a partir de mesures in situ. Cela a permis
d'analyser et de synthétiser des structures nuageuses sur une photographie du ciel prise depuis le sol,

et donc d'en déduire leurs effets sur une série temporelle de mesure des flux radiatifs.
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Chapitre 6

CONCLUSION ET PERSPECTIVES

Cette étude a permis d'évaluer les flux radiatifs et turbulents composant le bilan thermique net
sur une portion de I'océan Atlantique subtropical nord. Elle a mis en évidence les fortes variabilités,
aussi bien spatiales que temporelles, des flux de surface marine selon les conditions atmosphériques et

océaniques rencontrées, par l'utilisation de données satellitaires de METEOSAT-4 et de mesures in situ.

Dans un premier temps, nous avons appliqué la méthode Héliosat, apres avoir effectué un
gros effort d'adaptation du modele initial au cas présent, sur des données ISCCP-B2 de basse
résolution spatiale. L'analyse des cartes de rayonnement solaire incident a la surface océanique,
obtenues sur des bases horaire, journaliere et mensuelle, met en relief d'importantes variations du flux
solaire, particulierement lors de l'occurrence de systémes nuageux. Ceux-ci générent des différences
dans les valeurs estimées supérieures a 50%, que ce soit a une échelle globale en rapport avec les
principes de la circulation générale atmosphérique, ou a méso-échelle, dues a des modifications

régionales de I'ennuagement.

Nous avons dans un second temps estimé les performances de relations semi-empiriques sur
la restitution du flux ondes longues net en utilisant des moyennes climatologiques ou des mesures in
siti des parametres surfaciques. Dans le second cas, une validation avec le flux mesuré directement
par le navire océanographique a été effectuée. Afin d'améliorer ces résultats de comparaison et par
conséquent la précision de ce type de paramétrisation, nous avons testé une méthode d'estimation du
flux ondes longues incident, utilisant initialement des données satellitaires. Mais la validation de ce
modele sur des mesures in situ a dégagé des résultats moins pertinents que ceux obtenus a l'aide des
formulations semi-empiriques. La raison en est double : une méconnaissance des profils verticaux de
température et d'humidité a la surface océanique et un empirisme sous-jacent du modele en ce qui

concerne l'intégration de parametres nuageux.

Il est clair que les nuages jouent un rdle clé, non seulement dans le cycle hydrologique mais
aussi dans les transferts radiatifs, voire turbulents, d'énergie a la surface des océans. Le dernier point
que nous avons abordé d'un point de vue qualitatif essentiellement, va dans ce sens en soulignant la
grande incertitude qui subsiste quant aux role de la nébulosité. Nous avons abordé ce probleme en

partageant l'ennuagement en trois classes selon le type de ciel. Les premiers résultats montrent que les
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effets semblent plus importants dans le cas d'un ciel partiellement couvert, ce qui parait logique en
raison de la présence de nuages fragmentés. Nous avons aussi réalisé une étude sur les difficultés de
valider des données : en effet, il faut comparer des mesures in situ moyennées temporellement avec
des estimations satellitaires instantanées, moyennées spatialement. Nous avons montré que des écarts
significatifs de l'ordre de 5% sur le flux solaire ne sont pas rares quand 1'échelle de temps variable
utilisé pour le calcul de moyennes sur des mesures in situ est augmentée ou diminuée par rapport a
une valeur de référence fixée a une heure. De plus, nous prenons comme référence une moyenne
horaire des flux mesurés in situ, centrée sur 'heure de passage supposée du satellite sur la zone en
question ; il suffit de réaliser une moyenne horaire décalée de un quart d'’heure par rapport a la
précédente pour avoir des écarts de l'ordre de 10 a 20% selon le type de ciel sur les flux mesurés ; ce
qui traduit I'influence assez importante de I'erreur de positionnement dans le pixel B2 sur la restitution
des flux de surface. Néanmoins, nous n'avons considéré que trois cas isolés répartis sur la région
d'étude. Aussi, ces premiers résultats ne nous permettent pas d'estimer l'impact précis de
I'enntuagement sur la restitution des flux de surface, en fonction de la nature du ciel mais seulement de

constater qu'il semble y avoir un effet non négligeable.

L'un des buts initiaux de ce travail de these était d'évaluer les flux radiatifs et turbulents a la
surface océanique de maniére opérationnelle et relativement précise (20 Wm® a méso-échelle en
moyenne horaire). La détermination du flux ondes courtes incident a la surface a l'aide de données de
METEOSAT est opérationnelle mais encore peu précise avec des données ISCCP-B2 de basse
résolution spatiale. Pourtant des travaux réalisés sur des données B2 sur la terre ont donné de
meilleurs résultats. Ces différences peuvent s'expliquer par la combinaison du mode de fabrication des
données réduites ISCCP-B2, la faible taille de la région océanique de I'Atlantique Nord (faible

échantillon statistique) et les particularités météorologiques de cette zone.

Comme l'ont démontré d'autres études (Simpson et Paulson, 1979 ; Bréon et al., 1991 ; Cess et
al., 1993 ; Bauer et Cauneau, 1995), nous avons pu mettre en avant l'influence trés nette des nuages sur
les flux radiatifs. Aussi, il est nécessaire de connaitre les propriétes radiatives (émissivité par exemple)
et géométriques (type, altitude, épaisseur) non pas globalement mais localement pour espérer
atteindre des valeurs de flux radiatifs compatibles avec les exigences des études sur le climat (erreurs
inférieures 8 10 Wm” en moyenne mensuelle 2 méso-échelle) et également pour adapter la méthode de
Schmetz et al. (1986) ou une autre donnant le flux ondes longues, sur notre région d'étude. Nous
pouvons envisager, comme suite a notre étude, d'utiliser les données des satellites NOAA afin
d'acquérir des informations additionnelles concernant non seulement les nuages (détection et
classification) mais aussi la température de surface marine (algorithmes a fenétres multiples appliqués
sur les canaux infrarouges de ' AVHRR) ou encore les aérosols, par ciel clair. Mais cela ne suffirait pas.
Il est nécessaire d'avoir des renseignements supplémentaires sur la structure verticale de la basse

atmosphere tant au niveau de la température que de 'humidité. De telles données issues de satellites

sont rares et nous n'en disposions pas pour notre étude. Il existe cependant des sondeurs verticaux
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satellitaires comme le TOVS qui pourraient répondre a cette attente ; mais 1'échantillonnage temporel
des profils verticaux restitués (quelques jours) et la qualité de ces restitutions pour la basse couche
atmosphérique sont encore insuffisants pour pouvoir suivre de maniére fiable et précise un
phénoméne rapidement évolutif, comme par exemple la structure thermique de I'atmosphere. Cela
nécessite certainement d'avoir des modeéles d'assimilation de données (Van den Berghe, 1992). Nous
pourrions aussi utiliser des profils issus des données synoptiques de I'European Centre for Medium-

Range Weather Forecasts (ECMWF).

Quant aux flux turbulents, d'une importance capitale dans I'évaluation du bilan thermique de
la surface océanique, il n'existe pas a I'heure actuelle de méthode directe satellitaire permettant de les
déterminer. Néanmoins, on peut introduire déja la température de surface marine grace aux satellites
NOAA ; de plus, des études sur les données radar ont aussi permis la restitution des parametres vent
de surface (a 2 ms”’ pres) et humidité spécifique a la surface océanique avec le capteur Scanning
Multichannel Microwave Radiometer (SMMR) a bord des satellites Seasat et Nimbus 7. Des études sont
actuellement menées avec les données de l'instrument Synthetic Aperture Radar (SAR) a bord des

satellites ERS.

Malgré tout, on ne peut pas mesurer tous les parametres nécessaires au calcul des flux
turbulents et le recours a une paramétrisation empirique est encore indispensable. Cette incapacité a
déterminer tous les parametres pertinents ne fait que refléter les difficultés de modélisation des
échanges entre océan et atmospheére liés aux nombreux processus de type diffusif, convectif et
turbulent qui prennent place dans la couche limite ; tout en gardant présent a l'esprit que tout cela

dépend des échelles de temps et d'espace auxquelles on s'intéresse.

De telles études trouvent leur prolongation dans les grands projets internationaux qui traitent
de l'étude des changements climatiques au niveau mondial (WCRP). Au niveau européen, des études
devraient étre initiées dans le cadre du European Network for Research In global CHange (ENRICH). Ces
nouvelles études pourront s'appuyer sur les apports de données des futurs satellites météorologiques
tels ceux de la nouvelle génération de METEOSAT, a bord desquels un sondeur multicanaux
permettra une précision accrue sur la restitution des parameétres nuageux et des profils verticaux.
D'ores et déja, la plate-forme POLarization and Directionality of the Earth's Reflectances (POLDER)
récemment mise en orbite a bord du satellite ADvanced Earth Observing Satellite (ADEOS-1) permet
I'étude des nuages (forgage atmosphérique, altitude du sommet des nuages), de la vapeur d'eau et des

aérosols.
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Annexe A
QUANTITES ASTRONOMIQUES UTILES EN

METEOROLOGIE SOLAIRE

Cette annexe a pour but de rappeler quelques définitions d'angles trigonométriques et de
relations qui les lient entre eux, utiles pour le calcul du flux solaire incident a la surface océanique. Un

exposé tres détaillé de toutes les quantités utilisées se trouve dans Igbal (1983).

La Terre se déplace sur une trajectoire elliptique autour du soleil, ce dernier se situant a I'un
des deux foyers. La quantité d'énergie solaire atteignant la Terre est inversement proportionnelle au
carré de la distance séparant notre planéte de l'astre du jour ; il est donc nécessaire de connaitre cette
distance, R, de maniére précise. La distance moyenne Terre-soleil, R,, est de 1,496 10° km, aussi appelée

unité astronomique (AU).

L'ellipticité de l'orbite terrestre entraine des fluctuations de R, la terre se trouvant la plus
proche du soleil au périhélie (3 janvier) quand R = 0,983 R, et la plus éloignée de celui-ci a I'aphélie (4
juillet) lorsque R = 1,017 R,. Afin de tenir compte de ces variations, on introduit un facteur correctif de

la distance Terre-soleil, f, fonction du jour de I'année, noté j :
f,=(R/R,) =1+0,034 cos(j’ - 3) (éq- A1)

ol j’ représente l'angle journalier, défini a partir du jour julien j (j = 1 au 1% janvier et 365 au

31 décembre a I'exception des années bissextiles) par :
i’ =(360/365,25)j (éq. A.2)

L'équation A.1 est une relation suffisante dans le cadre qui nous intéresse pour la

détermination du flux solaire incident a la surface océanique.

Afin de déterminer le rayonnement incident a la surface océanique sur un plan horizontal, il

est nécessaire d'établir quelques relations trigonométriques entre la position du soleil dans le ciel et les
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coordonnées du point d'observation a la surface terrestre. Ainsi, les principaux angles a définir sont
décrits sur la figure A.1, & un temps donné, pour un observateur a la surface terrestre, en tracant par

exemple une spheére céleste qui a la Terre pour centre.

LOCAL ZENITH

SUN'S DAILY PATH

CELESTIAL
NORTH POLE

__________ OBSERVER'S
NORTH

CELESTIAL
SOUTH POLE

LOCAL NADIR

Figure A.1 - Spheére céleste et coordonnées du soleil par rapport a un observateur situé au point O sur la

Terre d'apres Igbal (1983).
Nous pouvons alors définir tous les angles importants décrivant la position du soleil.

- L'angle zénithal solaire, 6, représente l'angle formé par le zénith local et la ligne joignant

l'observateur et le soleil (0 < 8<90°).

- La déclinaison du soleil, § : c'est 'angle que fait la direction du soleil avec le plan de
l'équateur. La déclinaison solaire varie entre -23°27' (solstice d'hiver) et +23°27' (solstice d'été) et 6= 0

aux équinoxes. La relation donnant d est la suivante :
sin & = 0,4sin|(j" - 80)+ 2sin(j’ - 2)] (éq. A.3)

- L'élévation du soleil, v : c'est la hauteur angulaire du soleil au-dessus de l'horizon céleste de
l'observateur (0 < v <90°) ; v = 0 au lever et au coucher du soleil. C'est I'angle complémentaire du

zénith solaire, soit v=90 - 6, en degrés.
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- L'azimut solaire, y, qui représente I'angle que fait la projection du rayon solaire sur le plan

horizontal (-180° £ y < +180°) ; w= 0 en direction du sud.

- L'angle horaire, @ : c'est 'angle mesuré entre le plan méridien solaire et le plan méridien de
l'observateur (-180° < @ < +180°) ; w = 0 & midi solaire et varie de 15° environ par heure. La relation

permettant de calculer l'angle horaire est donnée par :
0 =(ty,-12) (éq. A4)

oll @ est exprimée en heure ; f,, représente le temps solaire vrai. Lorsque le soleil passe au
plan méridien du lieu (@ = 0), il est midi vrai. Le temps solaire est basé sur la rotation de la Terre
autour de son axe des pdles et de sa révolution autour du soleil. Un jour solaire est l'intervalle de
temps qui sépare deux passages successifs du soleil au plan méridien de I'observateur (environ 24 h).

Le temps solaire vrai est donné par :

troy = by + _1% + At (éq. A.5)

ou t,, définit le temps universel par rapport au méridien d'origine de Greenwich ; =

représente une correction de longitude de 4 minutes par degré et At est ce que I'on appelle "I'équation
du temps", liée au jour julien et a 'angle journalier par une relation assez complexe. Dans la pratique,

pour des applications solaires, on utilise la relation suivante ot1 At est exprimé en heure décimale :
At =0,165sin(2(j’ +100)] - 0,128 sin(j’ - 3) (éq. A.6)

Pour une position géographique donnée, de latitude A et de longitude ¢, en I'absence d'une
atmospheére terrestre réfractive, les relations trigonométriques entre le soleil et une surface horizontale

sont :
sinv =sindsin A + cos§cos A cosw = cos o (éq. A7)

_ sinvsinA—sind

cos ég. A.8
oSy cosvcosA (éq )
. . cosdsinw )
ou bien siny = ——— (éq. A9)
cos Vv

Au lever du soleil, = 90° et w = w,. D'apres I'équation A.7, nous avons :
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cosw,, =—tanAtand (éq. A.10)

Il est alors aisé de définir la durée du jour par t, = 2 @, (en degrés), soit exprimé en heure

décimale :
2 <
by = Earccos(—tan/ltan5) (éq. A.11)

L'équation A.7 montre que |'élévation du soleil dépend implicitement de la déclinaison solaire
i.e. du jour de l'année, et de I'angle horaire i.e. du temps solaire vrai. Ainsi la dépendance temporelle

du rayonnement solaire global incident & la surface terrestre (équation 3.2) est comprise dans v.

Pour ne considérer que les variations intrinséques au soleil, on est conduit a définir la
constante solaire, I,. Par définition, c'est la quantité d'énergie solaire dans toutes les longueurs d'onde
recue au sommet de I'atmosphére par unité de temps (une seconde) et par unité de surface (un meétre
carré) perpendiculairement aux rayons du soleil, quand la distance Terre-soleil est égale & sa valeur
moyenne, R, La mesure systématique de cette constante n'a pu étre réalisée que depuis une vingtaine
d'années, grace aux radiometres embarqués sur les satellites tels NIMBUS-7, ERB-S ou encore la série
des NOAA. Cette constante solaire subit des fluctuations, soit sur quelques jours en relation avec les
variations de la rotation du soleil et le développement de taches solaires, soit plus lentement a 1'échelle
du cycle d'activité solaire sur 11 années. Ces variations liées a l'activité solaire sont cependant trés
faibles comparées a celles entrainées par l'excentricité de l'orbite terrestre : le flux solaire (I,) passe en
effet de 1410 Wm” (SW,,,, = 353 Wm?) au périhélie a seulement 1320 Wm”® (SW,,,, = 330 Wm™) a

l'aphélie. Ses variations sont prises en compte dans la relation suivante :
Iy=1f, (éq. A.12)

ol Ioj est la constante solaire "variable" ; il serait donc préférable de parler de facteur solaire,

dépendant du jour julien.

La valeur moyenne de la constante solaire, I, actuellement admise par la WMO, d'aprés la

World Radiometric Reference (WRR) est de 1367 + 4 Wm®, soit une précision de l'ordre de 0,3%.
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Annexe B

VARIABLES D'HUMIDITE

Cette annexe a pour but de présenter quelques définitions concernant certaines variables
d'humidité couramment utilisées. Pour plus de détails, le lecteur intéressé se référera a Triplet et

Roche (1977).

D'une maniére générale, une masse m de gaz parfait est définie par trois parametres : sa
pression P, sa température T et son volume V, non indépendants mais reliés par I'équation d'état

suivante : o
PV=m&T ou P=pRT (éq.B.1)

olt Rest la constante universelle des gaz parfaits, 2= 8,317 ] kg" K" et p est la densité exprimée

en kg m”.

En supposant que la vapeur d'eau et l'air sec se comportent comme des gaz parfaits, c'est-a-
dire obéissent a un certain nombre de lois dictées par la thermodynamique des gaz, nous pouvons

écrire :
p.=p,RT (éq.B.2)
e=p,R T (éq.B.3)

ol1 p, et e représentent respectivement les pressions partielles de 1'air sec et de la vapeur d'eau ;
p, et p, sont les densités correspondantes ; les constantes spécifiques pour l'air sec, R, et pour la vapeur
d'eau, R, sont définies par R, = 2/M, =287,04 T kg' K' et R = 8/ M, = 461,64 T kg" K", M, et M, étant

les masses molaires respectives.

Dans un volume d'air atmosphérique fixé, le mélange des deux gaz, air sec et vapeur d'eau,
vérifie la loi de Dalton c'est-a-dire que la pression totale du mélange apparait comme la somme des

pressions partielles des deux gaz, soit :

p=p,+e (éq. B.4)
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olt p représente la pression atmosphérique.

Dans un mélange, les constituants se combinent intimement et la composition du mélange est
généralement partout la méme. Cependant, compte tenu des grandes dimensions de I'atmosphere, la
richesse de l'air en vapeur d'eau y differe d'un point & un autre. Il n'y a donc pas équilibre entre les
phases gazeuse et liquide, et toute présence d'eau liquide dans une particule humide donnera lieu a un
phénomene d'évaporation (sous certaines conditions). L'air humide est donc encore capable d'absorber
de la vapeur d'eau. Pour estimer la composition du mélange atmosphérique, formé donc d'air sec et de
vapeur d'eau non saturante, c'est-a-dire sa richesse en vapeur d'eau, a l'origine de nombreux
phénomenes météorologiques, I'on est amené a définir I'équation d'état de I'air humide. Par analogie a

I'équation B.1, il vient :

p = pm Rm T (éq BS)

olt R, est une constante qui dépend de la nature du gaz ; or pour l'air humide, la composition

est variable et R, n'a donc pas de valeur fixe ; p,, la densité de l'air humide, est donnée par :

p.=p,+p,=Mp,+Mge) /R =M, (p-(1-&e)/&T (éq.B.6)
M, R . T .
avec €= M” = R—" =0,622. Cependant, il est plus commode d'écrire 1'équation B.5 en se

ramenant a 'air sec et en incluant la correction d’humidité dans la température. Ainsi, I'équation d'état

de l'air humide peut se réécrire :
P=p.RT, (éq.B.7)

ol T, est la température virtuelle de I'air humide, définie par :
-1
T, = T{l —(1- 8)3] (éq. B.8)
p

Physiquement, T, est la température que devrait avoir l'air sec afin que sa densité atteigne celle
de l'air ambiant. Comme M, < M,, l'air humide a une densité plus faible que celle de l'air sec a la méme
température de sorte que T, est toujours supérieure a T. L'écart T, - T est généralement de I'ordre du
kelvin. 1l prend de l'importance dans les régions chaudes et humides de l'atmosphere pour atteindre

un maximum de 5 K.

Nous avons introduit la température virtuelle T, et la densité ou humidité absolue p, qui
fournissent une mesure du contenu en vapeur d'eau de l'air. Il existe d'autres variables d'humidité

couramment utilisées comme par exemple le rapport de mélange de l'air humide, w, ; il exprime la
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richesse de l'air en vapeur d'eau et représente la masse de vapeur d'eau associée a l'unité de masse
d'air sec. En dehors des basses couches et des régions chaudes de I'atmosphere, il reste généralement
. s . ~ -2 . Lyl . . 2

inférieur a 10” ; pour des raisons de commodité, en pratique, w, est exprimé en grammes de vapeur

par kilogramme d'air sec et est donné par :

B
o

g
i

, = (éq. B.9)

3
2

On distingue aussi 'humidité spécifique décrite par :

g, = m, _ P
b = =
mm pm

(éq. B.10)

L'air saturé est le mélange d'air sec plus de la vapeur d'eau saturante. La pression de vapeur
d'eau saturante, ¢, représente la pression maximale de vapeur. L'expérience montre que e, ne dépend
que de la température dont elle est fonction croissante. D'apres cette définition, la vapeur saturante
doit se trouver en équilibre avec des gouttelettes d'eau ou des cristaux de glace, par exemple en
suspension dans l'atmosphére. En général, l'air saturé correspond donc a l'air nuageux. Il y a
fréquemment rupture de cet équilibre, ce qui entraine soit I'augmentation de la quantité d'eau liquide
ou de glace, le nuage est alors en voie de formation, soit la dissipation progressive des gouttelettes ou
cristaux, ce qui correspond a la dissipation du nuage. La formation des nuages, c'est-a-dire la
condensation de la vapeur d'eau atmosphérique débute en général des que l'air, initialement humide,
devient saturé. Par conséquent, plus l'air est proche de la saturation, plus les chances de formations
nuageuses sont élevées. La proximité de la saturation est estimée par l'intermédiaire de I'humidité

relative rh,, exprimée en pour cent, définie par :

rh, =100 (éq. B.11)

L'indice s dénote la saturation. Si l'air est sec, e = 0 mb, 7h, = 0% ; si l'air est saturé a la

température T, la vapeur d'eau est saturante avec e = ¢(T) et rh, = 100%.
Les variables d’humidité sont reliées entre elles par diverses relations telles que :

q, ee e .
W, ==~ g (éq. B.12)
1-q, p-e p

w ge
= L= éq. B.13
=Ty w, p~(1-¢ke (9 )
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1
T, = T[M} = T[1+ (l - 1qu] ~ T[l + 2% ] (éq. B.14)
1+w, £ £
i o=CP2% ¢ (éq. B.15)
e, p—e e

Les changements de phase peuvent étre décrits par la relation de Clausius-Clapeyron, soit :

dlne L .
IT == R %2 (éq. B.16)

ol L, est la chaleur latente d'évaporation de l'eau a 0°C, L, = 2,5 10° ] kg". En supposant qu'elle

ne dépend pas de la température, l'intégration de I'équation B.16 conduit a :

e,(T)=e, (To)exp[ 115 (Tl-%)] (éq. B.17)

ou T, = 0°C = 273,15 K ; expérimentalement, pour p = 1 atm, on obtient e(T,, p) = 6,11657 mb.
Lorsque nous calculons le flux ondes longues net a I'aide des relations semi-empiriques du tableau 4.1
et le flux de chaleur latente grace & I'équation 5.2, nous avons besoin des pressions de vapeur d'eau a
la surface (indice sfc) et dans l'air prés de celle-ci (indice 4). Nous faisons I'hypothése que I'air humide
prés de la surface océanique est saturé en vapeur d'eau d'ot1 &(T,) = ¢(T,) ou encore si rh, est connue,
eT,) = e(T,) rh, et e(T,) = e(T,) en accord avec la relation B.17. De méme, pour les humidités
spécifiques, nous prenons q,, = q(p, e(T,;.)) et q, = 4(p, e(T,)) d'aprés la relation B.13. La température du
point de rosée, T,, d'une particule d'air humide est la température a laquelle cette particule devient

saturée lorsqu'elle subit un refroidissement isobare.



Les échanges océan-atmosphere dans I'Atlantique
subtropical nord-est : apports de Météosat

Résumé

Le travail présenté porte sur l'étude des échanges d'énergie et de matiere, au travers du bilan

thermique net a la surface océanique, dans une région de l'océan Atlantique nord.

Le flux ondes courtes, terme prépondérant de ce bilan, est déterminé grace a la méthode
Héliosat adaptée aux données de basse résolution spatiale du satellite METEOSAT-4. A méso-échelle,
sur une base horaire, nous mettons en relief la grande variabilité du flux solaire a la surface. Les

résultats de comparaison avec des mesures in situ sur notre zone d'étude sont satisfaisants.

Nous estimons les performances de huit formulations semi-empiriques usuelles sur la
restitution du flux ondes longues net en utilisant des moyennes mensuelles climatologiques ou des
mesures in situ des parametres surfaciques. Nous testons ensuite une méthode développée pour
l'utilisation de données satellitaires. Mais la validation de ce modele sur notre zone d'étude s'avere

plus mauvaise que 'utilisation de simples relations semi-empiriques.

Nous évaluons qualitativement et quantitativement l'impact de I'ennuagement sur les flux
radiatifs en réalisant une classification des types de ciels selon la nébulosité totale. Nous réalisons
ensuite des moyennes climatologiques des flux de surface étudiés afin d'en déduire le bilan thermique
net sur notre zone d'étude et nous analysons ses variations zonales pour les mois de septembre et
d'octobre. Dans une derniére partie, nous nous focalisons sur l'observation in situ de trois situations
météorologiques particulieres afin d'estimer limpact de la variabilité spatio-temporelle pour la
restitution de ce bilan. Des variations significatives des flux estimés sont mises en évidence en fonction
d'échelles de temps variable ainsi qu'en fonction des méthodes de sous-échantillonnage spatial

utilisées pour la construction des images satellitaires.

Mots-clés : Changements climatiques - Interface océan-atmosphére - Flux radiatifs - Flux

turbulents - Ennuagement - Modélisation - Télédétection - Météosat.
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