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CHAPITRE 1

Introduction générale

1.1 Contexte

La consommation mondiale d’énergie, qui était de 'ordre de 2 Gtepﬂ/an vers 1950, devrait
passer d’environ 10 Gtep/an en 2000 a 17 Gtep/an en 2030 alors qu’on assiste a un épui-
sement progressif des ressources fossiles [Commission, [2003; Martin-Amouroux, 2004] . II est
donc nécessaire d’exploiter davantage d’autres sources d’énergie. Etant donné que la quantité
d’énergie solaire interceptée par la terre équivaut a environ 15 000 fois les besoins énergétiques
mondiaux, le rayonnement solaire est une source d’énergie offrant un fort potentiel.

Bien que le rayonnement électromagnétique émis par le soleil couvre toutes les longueurs
d’onde, 98 % du rayonnement arrivant sur la terre est compris entre 0,3 pum et 4 pm [WMO)|
1981] : ¢’est ce qu’on appelle rayonnement total, qui est intéressant pour 'essentiel des applica-
tions énergétiques. De maniere générale, seul le rayonnement total global est mesuré [WMO),
1981]. De nombreux efforts sont cependant en cours pour avoir des connaissances plus dé-
taillées sur le rayonnement arrivant au sol, comme la distribution spectrale ou les composantes
diffuse et directe, afin de mieux prédire le comportement des systéemes.

Dans le réseau météorologique mondial, des stations au sol mesurent le rayonnement so-

laire. Différents types de données peuvent étre mesurés par les stations : la durée d’insolation,

1. tep : tonnes équivalent pétrole



1 Introduction générale

la couverture nuageuse, le rayonnement global et beaucoup plus rarement ses composantes
directe et diffuse, ainsi que la distribution spectrale du rayonnement [WMO, |1981]. Les cotts
d’investissement et de maintenance sont élevés pour chaque site et les réseaux nationaux ne
comprennent souvent qu’un nombre limité de stations de mesures [Cros et al.,[2004]. Par consé-
quent, afin de connaitre le rayonnement solaire en tout point d’une zone a partir des stations
de mesures, il est nécessaire de procéder a des interpolations ou des extrapolations spatiales
des mesures de ces stations [Greif et al. 2000]. La précision des valeurs estimées décroit lorsque
les stations sont situées dans différentes zones climatiques, lorsqu’elles sont éloignées les unes
des autres, lorsqu’elles sont séparées par des structures géographiques telles que des mers, des
montagnes ou des grandes concentrations urbaines, ou lorsque la station est située a l'exté-
rieur de la région géographique définie par les stations utilisées pour 'estimation [Perez et al.)
1990] [Long and Ackerman), [1995]. Il s’ensuit que la qualité des estimations n’est assurée que
sur des domaines géographiques restreints. L’utilisation des mesures au sol disponibles dans le
réseau météorologique mondial ne semble donc pas étre une solution appropriée pour répondre

pleinement aux besoins des utilisateurs [Cros et al., [2004].

Plusieurs travaux ont démontré la faisabilité de I'extraction du rayonnement solaire glo-
bal incident au sol a partir des images des satellites géostationnaires a l'instar de Meteosat
[Tarpleyl, [1979; Moser and Raschke, [1984; Cano et al., [1986; [Diabaté et al., [1988; Noia et al.,
1993a,b; Beyer et al., [1996; (Charlock and Albertal, [1996; Colle et al. [1999; Rigollier, [2000;
Mueller et al., 2004; [Rigollier et al., [2004; [Lefevre et al., [2007]. En effet, ces satellites, qui
ont des capteurs passifs, observent I’état de I’atmosphere ainsi que la couverture nuageuse au-
dessus de la surface visée. Ces observations peuvent étre utilisées pour calculer le rayonnement
parvenant au sol. Parmi les différentes méthodes d’estimation du rayonnement solaire, I'une
des plus populaires est la méthode Heliosat. Développée a MINES ParisTech [Cano et al., 1986}
Diabaté et al., [1988], elle s’est répandue dans le monde sans doute a cause de ses propriétés de
robustesse et de simplicité d’installation. Heliosat a subi des modifications multiples, traduites

par une numérotation croissante.

[Beyer et al [1996], a I'Université d’Oldenburg, mettent sur pied Heliosat-1 en améliorant
le modele de rayonnement par ciel clair. Pour améliorer la précision dans l’estimation, la
fiabilité de cette estimation et faciliter 'implantation de la méthode, Heliosat-2 est congue a
MINES ParisTech |Rigollier, |2000; Rigollier et al., 2004]. Heliosat-3 est créée a I’'Université

d’Oldenburg et se caractérise par un modele de rayonnement par ciel clair, appelé SollS, qui



1.2 Objectifs de la these

est une approximation des équations de transfert radiatif, d’exécution tres rapide |[Mueller
et al., 2004]. Ces versions de Heliosat, qui sont des modeles inverses, ont en commun le fait
d’étre divisées en trois parties en ce qui concerne la modélisation physique : un modele pour
décrire le rayonnement au niveau du sol quand il n’y a aucun nuage (modele de ciel clair),
un modele pour le rayonnement par ciel fortement couvert et une méthode pour combiner
les résultats de ces deux modeles avec une mesure de 1’état optique nuageux pour estimer le
rayonnement dans le cas général. La méthode Heliosat-3 donne d’excellents résultats lorsqu’elle
est comparée a des mesures faites au sol en Europe. C’est sans doute 'une des méthodes les
plus efficaces actuellement (P. Ineichen, communication personnelle). Cependant, la principale
limite de ces méthodes Heliosat est que, soient encore inclus des parametres déterminés de
maniere empirique qui influencent de fagon importante la qualité du résultat. |Lefevre et al.l
2007 a démontré qu'une erreur de 0,05 sur l'estimation de 1’albédo du sol entraine une erreur
de 9 % sur l'estimation du rayonnement global au sol. De méme, une erreur d’estimation de 25
% sur lalbédo des nuages peut causer jusqu’a 60 % d’erreur sur le rayonnement. Des réglages
fins sont nécessaires pour obtenir de trés bons résultats |[Rigollier, 2000], ce qui exige une

certaine expérience.

Nous concluons de 1’étude bibliographique que les limites des méthodes inverses sont cer-
tainement atteintes en terme de précision, sauf pour celles qui sont spécialisées a une région
précise au moyen de regles empiriques. Ces regles empiriques résultent par exemple des ajus-
tements des résultats de Heliosat-2 aux mesures effectuées par des instruments au sol [Polo

et al., 2000].

1.2 Objectifs de la these

Au lieu d’une approche inverse, le rayonnement au sol peut aussi étre obtenu a travers
la modélisation directe des différents effets atmosphériques sur le rayonnement incident et
par la, la déduction de I'intensité réfléchie, transmise ou diffusée. Ceci peut se faire par un
code numérique de transfert radiatif comme libRadtran [Mayer and Kylling, 2005], LowTran
[Anderson et all [1995], ou d’autres [Cojan, [1995; Vermote et al., [1997; Ricchiazzi et al.
1998]. Ces codes nécessitent des parametres en entrées qui, en dehors de la position du soleil,
concernent les propriétés optiques de 'atmosphere au-dessus du point considéré. Parmi les plus

importantes sont le type d’aérosol et sa concentration, le contenu en vapeur d’eau et en ozone,
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la présence de nuage et son épaisseur optique [Kuhleman and Betcke) |1995; [Vermote et al.l
1997|. Ces propriétés n’étaient pas disponibles de manieére opérationnelle et précise jusqu’a
présent. Actuellement, elles le sont grace a de nouveaux capteurs et satellites tels que MSGE],
Envisat et MetOp [Mueller et al. 2002; Cros, |2004; Mueller et al., 2004; |Schroedter-Homscheidt
et al., 2004}, 2008].

Le contexte est maintenant favorable a la conception d’une méthode directe d’évaluation

avec un code de transfert radiatif. Les objectifs de cette these sont :

1. de développer une méthode qui exploite un code de transfert radiatif et des estimations
des parametres optiques, méthode que nous appellerons Heliosat-4, et qui puisse étre

exécutée de maniere opérationnelle,

2. d’estimer ses performances absolues a 'aide de mesures au sol, puis de la comparer a

d’autres méthodes.

L’intérét a priori de cette approche par modele direct est une espérance de gain notable en
précision sur :

— l'estimation des composantes globale, directe et diffuse et du profil vertical grace a la

modélisation du rayonnement traversant l’atmosphere,

— l'estimation de la distribution spectrale du rayonnement puisque nous choisissons un
modele effectuant la résolution des équations du transfert radiatif longueur d’onde par
longueur d’onde.

Un autre avantage attendu de cette méthode est de relier les efforts faits dans le domaine
de l'estimation du rayonnement au sol et de ses composantes a ceux faits en optique atmo-
sphérique. Le premier domaine pourra bénéficier des nombreuses connaissances et multiples
outils disponibles en optique atmosphérique et contribuera a I’enrichissement de cette science
par de nouvelles questions. Tres formellement, on pourrait opposer les méthodes Heliosat-0, -1,
-2, et -3 a la nouvelle méthode, Heliosat-4, sur le theme ” inverse / direct ”. Les premieres sont
inverses, c’est-a-dire que les données d’entrée sont des images satellitales dont les comptes
numériques résultent de ’ensemble des interactions rayonnement-atmosphere-sol, et que la
méthode en déduit le rayonnement. Heliosat-4 est au contraire une modélisation directe des
interactions, aboutissant a ’estimation du rayonnement. Cependant, effectuer cette opposition
a un coté artificiel, car ce serait oublier que les entrées de Heliosat-4 résultent eux-mémes de

modeles inverses.

2. MSG : Meteosat Seconde Génération



1.3 Méthodologie et plan

1.3 Méthodologie et plan

Avant de s’intéresser aux difficultés scientifiques et techniques pour la réalisation et I'éva-
luation de la méthode Heliosat-4, nous présentons au chapitre 2 des notions fondamentales,
interactions onde - atmospheére, puis parametres astronomiques (position relative terre - so-
leil) et physiques (atténuation atmosphérique), dont dépend le rayonnement solaire a un lieu
et en un instant donné. Nous y présentons aussi nomenclatures et définitions des différents
parametres physiques et mathématiques utilisés au long de ce manuscrit.

Dans le chapitre 3, nous présentons les parametres astronomiques (position relative terre
- soleil) et physiques (atténuation atmosphérique) dont dépend le rayonnement solaire & un
lieu et en un instant donné. Une description de I’équation de transfert radiatif, régissant la
propagation du rayonnement dans l’atmosphere, et de deux méthodes de résolution de celle-ci,
qui seront utilisées dans Heliosat-4, y est faite. Nous terminons le chapitre par une description
succincte de quelques codes simulant, a partir de I’étude théorique des phénomenes physiques,
le transfert radiatif dans I'atmosphere.

Les codes de transferts radiatifs précis sont complexes et prennent en compte un grand
nombre de parametres, comme les caractéristiques spectrales des gaz atmosphériques, des
aérosols, des nuages, du sol, types d’interaction, méthodes de résolution. Ces parametres ont
des influences plus ou moins importantes sur les résultats et la précision de ces résultats dépend
fortement de la qualité des données d’entrée. Malgré les récentes avancées dans l'estimation
opérationnelle des parametres optiques de I’atmosphere, tous ces parametres sont inconnus ou
mal connus. Certains sont connus de maniére quart-horaire (nuages), d’autres quotidiennement
(ozone, vapeur d’eau, profils atmosphériques), d’autres plus sporadiquement (aérosols). Si elles
sont disponibles, ces quantités le sont a des résolutions spatiales différentes. L’albédo du sol
et le contenu en vapeur d’eau ne peuvent pas étre déterminés pour des pixels nuageux, ce qui
limite leurs disponibilités spatiales. On a donc affaire a un ensemble de données hétérogenes
vis-a-vis des caractéristiques suivantes :

— couverture spatiale,

pas d’échantillonnage spatial,

support spatial d’information,

fréquence d’échantillonnage temporel,
— support temporel d’information,

— précision.
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La premiere étape pour I’établissement de la méthode Heliosat-4 est de définir I’ensemble
des parametres disponibles opérationnellement et leurs attributs, puis d’évaluer, au moyen
d’une étude de sensibilité, a quel point les incertitudes affectant un parametre, y compris son
absence, pourrait nous écarter du résultat correct, ¢’est-a-dire en supposant tous les parametres
connus avec une tres grande précision. Ceci permettra d’identifier les parametres a connaitre
absolument avec une haute résolution spatiale ou temporelle, ceux pour lesquels on peut utiliser
une résolution plus faible, et ceux pour lesquels on peut se contenter de valeurs moyennes. Pour
cette étude de sensibilité, qui sera présentée au chapitre 4, nous utilisons libRadtran qui est
utilisé comme référence |[Bernhard et al., 2002; Bais et al., 2003; Balis et al., 2004; [Mueller
et al.l 2004; Bais et al., 2005 Kylling et al., 2005} Ineichen, 2006} Lohmann et al., 2006} [Thiel
et al., 2007].

Le deuxieme défi pour I’élaboration de la méthode Heliosat-4 est le temps d’exécution du
code de transfert radiatif et / ou l'espace de stockage. Les codes de transfert radiatif sont
généralement lents d’exécution. Or nous voulons obtenir les valeurs de rayonnement en temps
quasi-réel pour chaque pixel des images Meteosat. Les images couvrent I’Europe, I’Afrique et
I'océan Atlantique et comportent environ 9 millions de pixels; la fréquence d’acquisition des
images MSG est de 15 min. L’utilisation du code libRadtran pour chaque pixel et chaque
quart d’heure prendrait environ 500 h sur un calculateur standard pour une journée. Des
solutions alternatives existent, comme des tables pré-calculées, qui, par contre exigent un grand
espace de stockage. Un plus grand espace encore serait nécessaire pour stocker les différentes

caractéristiques du rayonnement pour plusieurs longueurs d’onde.

La conception de la méthode Heliosat-4 est influencée par ces contraintes, par les moyens
mis en ceuvre pour un temps de calcul acceptable et une précision des résultats satisfaisante
ainsi que d’autres choix opérationnels sur sa mise en ceuvre, sa maintenance, ses possibles évo-
lutions et par ’exploitation prévue des éclairements ainsi calculés. Cette conception, présentée

au chapitre 5, s’appuie fortement sur ’étude de sensibilité menée au chapitre 4.

En particulier, nous avons prouvé que l'éclairement au sol peut étre calculé, avec une
précision satisfaisante, comme le produit de I’éclairement par ciel clair avec un albédo du
sol nul et de ’ensemble "extinction due aux nuages et augmentation par rétrodiffusion due a
I’albédo du sol”. Ce découplage permet de définir deux modeles bien disjoints dont les entrées et
les sorties ont des caractéristiques d’échantillonnage et de support différentes; nous pourrons

ainsi plus facilement nous accommoder des estimations disponibles des parametres optiques.



1.3 Méthodologie et plan

La disponibilité des données d’aérosol et de vapeur d’eau est assez faible. Nous disposons
d’une valeur par jour et avec une résolution spatiale de 50 km. Les parametres nuageux, sont
quant a eux, obtenus tous les quarts d’heure et a chaque 3 km. Ainsi, la méthode Heliosat-4
est constituée de deux modeles. Le premier modele calcule 1’éclairement par ciel clair et pour
un albédo nul a une résolution spatiale de 50 km et avec des entrées (vapeur d’eau, aérosol,
ozone, profil atmosphérique) de résolution journaliere. Il utilise le code de transfert radiatif
libRadtran et des approximations de type analytique pour : I’atténuation de 1’éclairement par
I'ozone, le profil journalier de 1’éclairement et le profil vertical de ’éclairement. Le second
modele détermine les caractéristiques de 1’éclairement, a chaque quart d’heure et chaque 15
km en utilisant les propriétés des nuages et de l'albédo du sol et les résultats du premier
modele. Pour cela, il integre I’approximation a deux flux pour le transfert radiatif a travers les
nuages et I’hypothese d’une suite infinie de diffusion entre I’atmosphere et le sol.

Le chapitre 6 traite des entrées utilisées, et présente la premiere validation de la méthode
Heliosat-4 avec des mesures sol. Cette validation est faite pour quatre stations météorologiques
situées en Europe et en Afrique du nord, et pour des éclairements totaux direct et global en
valeur horaire. Les résultats obtenus sont encourageants, au regard des méthodes opération-
nelles actuelles. Nous y discutons des sources d’erreurs observées et des voies d’amélioration

de la méthode.



CHAPITRE 2

Nomenclature et interactions onde - atmosphere

2.1 Nomenclature et définitions

Nous présentons ici les grandeurs utilisées dans la suite de ce document.

2.1.1 Grandeurs utilisées pour décrire le temps

d numéro du jour de 'année, qui varie de 1 (1¢” janvier) a 365 (31 décembre) ou 366 pour une
année bissextile.

D; durée astronomique du jour j ou durée du jour en ’absence de masque.

j angle journalier (en radian), défini par j = d27 /365, 2422.

no temps en jours, compté de 0 h le ler janvier jusqu’a I’équinoxe du printemps a la longitude

0 pendant ’année y.
t temps.
t; temps en jours compté a partir de I’équinoxe du printemps.

t;, temps légal : temps officiel accepté légalement au sein d'un état. Généralement lié de

maniere simple au temps universel.

trsy temps solaire moyen : temps défini selon les coordonnées angulaires d’un soleil fictif qui

serait animé d’une vitesse constante.



2.1 Nomenclature et définitions

trsr temps solaire vrai : temps défini selon les coordonnées vraies du soleil.
try temps universel : temps solaire moyen du méridien de Greenwich.

y année.

2.1.2 Grandeurs utilisées pour décrire ’espace géographique

® latitude géographique.
®. latitude géocentrique.
[ longitude.

z altitude du site.

2.1.3 Grandeurs utilisées pour la position relative terre - soleil et

angles
d déclinaison solaire : angle entre la direction terre-soleil a midi (lorsque le soleil est au plus
haut dans le ciel) et le plan de I’équateur.
e excentricité : correction relative de la distance terre - soleil (sans unité).
0, angle zénithal du soleil.
s hauteur angulaire du soleil au dessus de I’horizon (ys = 7/2 - ;).
1, azimut du soleil.

wy, angle horaire : arc de la trajectoire solaire comprise entre le soleil et le plan méridien du

lieu.
Wery Wes Tespectivement angle horaire correspondant au lever, coucher du soleil.
wy angle journalier compté a partir de I’équinoxe du printemps.

r, ro distance terre - soleil, moyenne annuelle de la distance terre - soleil

2.1.4 Autres angles et quantités associées

a,, (B, angles caractérisant 'orientation de la pente locale, respectivement en azimut et en
inclinaison.

¢ angle azimuthal relatif entre le soleil et le satellite, depuis la position de I'observateur.

¢ azimut de la direction de propagation.



2 Nomenclature et interactions onde - atmosphere

0 angle d’incidence par rapport a la normale a la surface.

0,0, angle zénithal solaire, angle zénithal satellitaire.

Wy s cosinus de l'angle zénithal, cosinus de I'angle zénithal solaire.
O angle de diffusion.

Q) angle solide (en sr), analogue tridimensionnel de 1’angle plan. Il mesure la grandeur appa-

rente sous laquelle un objet apparait a un observateur.

2.1.5 Grandeurs utilisées pour les constituants atmosphériques

a coefficient d’Angstrom.

By Tuer 550 nm Tespectivement épaisseur optique des aérosols a la longueur d’onde 1000 nm, et

a 550 nm.

T, Taer, Te Tespectivement épaisseur optique de la colonne atmosphérique, des aérosols, des

nuages.

pm densité de la matiere.

n nombre de particules.

rers rayon effectif des particules.

cc fraction de couverture nuageuse pour un pixel donnée.
ic nuage a cristaux de glace.

cc nuage a goutellettes d’eau.

S surface.

TWC quantité d’eau qui pourrait étre obtenue si toute I’eau contenue dans une colonne

d’atmosphere de base unité était condensée et précipitée. Elle est exprimée en kg m—2,

qui correspond approximativement a 1 mm.

2.1.6 Grandeurs utilisées pour la propagation du rayonnement élec-
tromagnétique

A longueur d’onde.

k; nombre d’onde, k; = 27/ \.

v fréquence de la radiation de longueur d’onde .
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2.1 Nomenclature et définitions

€ émissivité.

¢ transmittivité.

k coefficient d’absorption.
o coefficient de diffusion.

a, aqer coefficient d’atténuation, coefficient d’atténuation des aérosols. C’est la somme du co-

efficient d’absorption et du coefficient de diffusion :
a=k+o (2.1)

w albédo de simple diffusion. C’est la fraction de rayonnement diffusé par rapport au rayon-
nement atténué. Il représente la probabilité pour un photon d’étre diffusé et est donné

par
w=o/a (2.2)

g parametre d’asymétrie.

o. section efficace d’atténuation.

psph albédo sphérique de I'atmosphere.

n, w; nombre de points de quadrature, j*™¢ coefficient (ou poids) de la quadrature.
w; constante du polynome de Légendre.

p fonction de phase pour la diffusion

Een, H., champ électrique, champ magnétique.

0 fonction delta de Dirac.

r distance (aussi utilisé comme vecteur position et comme rayon).

n. indice d’ennuagement.

K. indice de ciel clair : rapport entre ’éclairement observé E et I’éclairement qu’on devrait

obtenir si le ciel était clair Eeshy | K = F /pelearsky,

K7 indice de clarté : rapport entre I’éclairement observé E et 1’éclairement incident au sommet

de Patmosphere Fyyy, K7 = E/Ejp,.

11



2 Nomenclature et interactions onde - atmosphere

Ty, trouble de Linke : nombre d’atmosphéres pures et séches (sans aérosols, vapeur d’eau, ni
nuages) nécessaires pour reproduire la méme atténuation du rayonnement extraterrestre

que celle obtenue par I’atmosphere réelle.

T transmittance : rapport de la luminance transmise Ly par la couche dans la direction (6, )

par la luminance incidente dans la direction (6;, ¢;) (voir figure [2.1)).

T(6:,¢i;0,¢) = Lr(6, )/ L(6;, ¢i) (2.3)
L
Ly
z+tdz
P e
L,
z
L;

FIGURE 2.1 — rayonnement a la traversée d’un milieu semi-transparent d’épaisseur dz
Le rayonnement atteignant une surface, peut étre réfléchi (Lg), absorbé (L4) ou transmis

(L)

2.1.7 Eclairement - Irradiation - Emittance
P flux (W) : le flux représente une puissance rayonnée, soit ’énergie () quittant, ou arrivant
sur, une surface donnée par unité de temps (P = dQ/dt).

L luminance, radiance en anglais, (W m~=2 sr~1) : quantité de flux par unité d’angle solide

recue par unité de surface :
L(0, ) = d*P/(d2dS cos §) = dI /dS cos O (2.4)

La luminance est une quantité fondamentale et tres pratique pour caractériser la dis-
tribution du rayonnement dans un environnement. Tout autre terme s’en déduit. Si la
luminance est indépendante de la direction (L(#,p) = L), la surface est dite lamber-

tienne.

12



2.1 Nomenclature et définitions

I intensité (W sr~1) : quantité d’énergie transportée dans une direction par unité de temps
et unité d’angle solide (I = dP/dS?). Si I'intensité est la méme dans toutes les directions,

la source est dite isotrope.

E éclairement, irradiance en anglais, (W m~2) : puissance rayonnée recue par unité de surface.
C’est la somme sur une hémisphere des rayonnements éclairant la surface normalisée par

cette surface. Il est donné par :

E = dP/dS = / / L(6, ) cos 02 (2.5)
hémisphére

Egiobal, Edirect: Edif fus €t Eelearsky désignent respectivement ’éclairement global, direct,

diffus et par ciel clair.

Eyireet est I'éclairement due au rayonnement arrivant a la cible en direction de la source
et Fg;fpus celui due aux photons qui, partis de la source ont suivi d’autres chemins avant

de parvenir a la cible. Eglobal = Edz‘rect + Ediffus-

Ey éclairement normal extraterrestre : éclairement sur une surface perpendiculaire aux rayons

solaires, a la limite supérieure de ’atmosphere.
E,. constante solaire : moyenne annuelle de ’éclairement normal extraterrestre Ey ; E,.=1367Wm 2.
Fi,. éclairement au sommet de ’atmosphere sur un plan horizontal.

M émittance, exitance en anglais, (W m™2) : puissance émise ou réfléchie par unité de surface
d’une source étendue, dans tout le demi-espace déterminé par cette unité de surface. C’est
I’analogue de I’éclairement qui, lui, concerne la puissance regue tandis que I’émittance

définit la puissance quittant.

H irradiation (J m™2) : synonyme de dose de rayonnement. Obtenue par intégration de 1’éclai-

rement par rapport au temps, durant une période définie.

2.1.8 Albédo et réflectance

p réflectance. La réflectance exprime la probabilité pour le rayonnement venant d’une direction

spécifique (0, p) d’étre réfléchi dans une autre direction spécifique (6, ),

LT(9T7 @’l")
L;(0, ) cos 0dS2

p(Or, 0130, 0) = (2.6)

13



2 Nomenclature et interactions onde - atmosphere

Cette quantité étant difficilement mesurable, on utilise tres souvent le facteur de réflec-

tance bidirectionnel py.

ps facteur de réflectance bidirectionnel : rapport de la luminance effectivement réfléchie L,
par la surface dans la direction (6, ), a la luminance que réfléchirait un diffuseur idéal
parfaitement lambertien L, ;squ (le rayonnement diffusé est identique dans toutes les

directions). py est donné par

,Of(er, Pr; 07 30) = Lr(em @r)/Lr,idéal (27)

La réflectance et le facteur de réflectance bidirectionnel sont liés par une relation simple :
p=rps/m
p albédo. L’albédo est défini comme la fraction du rayonnement solaire incident réfléchie par
une surface, intégré sur les directions d’observation. L’albédo peut étre
— hémisphérique (réflectance bi-hémisphérique BH R) c’est-a-dire intégré sur toutes les
directions d’illumination. Il est aussi appelé "white-sky albedo” et est le rapport de

I’éclairement ascendant E;?obaz a Iéclairement descendant Egopq :

+

E
BHR = —glbal 2.8
7 (2.8)

global

— ou directionnel (réflectance hémisphérique directionnelle DH R), ¢’est-a-dire pour une
direction d’illumination ou un angle zénithal solaire donné. Il est aussi appelé "black-

sky albedo” et est donné par

1
DHR(@,QO):%//}Z/ (Bt costde, (2.9)
emispnere

DHR est souvent utilisé permet d’évaluer la part de rayonnement réfléchi provenant
du rayonnement direct incident.
Tout au long de ce document, lorsque la précision n’est pas faite, 'albédo p désigne

BHR.
Peioud albédo des nuages les plus brillants.
psat albédo planétaire ou vu par le satellite.

% "

Dans la suite du document, les grandeurs suivies d'un indice ”)” sont monochromatiques

et celles suivies d’'un exposant " sont les grandeurs de corps noir.
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2.2 Propagation du rayonnement électromagnétique

2.2 Propagation du rayonnement électromagnétique

2.2.1 Phénomenes physiques d’atténuation
Une onde électromagnétique plane est donnée par :

Eem(r,t) = Egexp(ik - r —iwt) (2.10)

Hepm(r,t) = Hoexp(ik - r — iwt)

E.,, et H.,, sont respectivement le champ électrique et le champ magnétique, k£ est le nombre
d’onde, w est la fréquence angulaire (un nobre complexe), r est le vecteur position et i =
(—1)Y2. L’intensité de I'onde étant proportionnelle au carré de 'amplitude, elle décroit avec
la distance parcourue par 'onde. Ainsi, 'intensité I ayant traversé un milieu d’épaisseur r est
plus faible que l'intensité I, incidente. En effet, ’action d’une particule sur le rayonnement
crée une atténuation de ce dernier dans sa direction de propagation. Cette atténuation est
causée par deux effets : I'absorption d’une partie du rayonnement et la diffusion du faisceau.
La diffusion est due aux phénomenes de diffraction, de réfraction et de réflexion (Figure 2.2)).

La relation entre I et Iy est donnée par
I/1y = exp(—sr) (2.11)

¢ est la transmittivité et I/1; est la transmittance.

Eeflexion

Eayon incident Refraction

Diffraction

FIGURE 2.2 — interaction rayonnement-matiere
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2 Nomenclature et interactions onde - atmosphere

2.2.1.1 Absorption

Conformément aux principes de la mécanique quantique, il y aura absorption (ou émission)
si I'énergie du photon est égale a 1’énergie correspondant a un arrangement moléculaire ou
atomique. On vérifie alors une équation de type hv = AQ, ou hv est I’énergie du photon et AQ
I’énergie de la transition. L’absorption se fera donc pour des valeurs discontinues de longueur
d’onde appelée raies d’absorption. La nature de la transition dépend de la longueur d’onde du
rayonnement incident : les ultraviolets produisent une dissociation des molécules, les rayons
visibles causent une transition entre les niveaux d’énergie correspondant aux configurations
électroniques, les infrarouges provoquent une transition vibrationnelle et les micro-ondes une
transition rotationnelle. L’absorption par un corps de longueur dr, vu sous un angle solide €2,

créera une variation en intensité du rayonnement incident [Houghtonl [1986] (figure :
ALy, (1,Q2) = —kxpmLx(r,Q)dr (2.12)

ou p,, est la densité de la matiere, k) est le coefficient d’absorption de la couche gazeuse pour

la longueur d’onde A, qui dépend de la température et de la pression du milieu.

0
Lo Lo
e ( absorbeurs () —_—

FIGURE 2.3 — atténuation du rayonnement par absorption

2.2.1.2 Diffusion

Lorsqu’une onde se propage dans un milieu homogene, elle conserve sa forme, seules sa
direction et sa vitesse de propagation sont modifiées. Or la rencontre entre ’onde et une parti-
cule ayant des propriétés électriques et magnétiques différentes de celle du milieu environnant
distord le front d’onde. Cette perturbation a deux aspects : d’'une part, l’onde plane incidente
diminue d’intensité et d’autre part, a une distance grande par rapport a la longueur d’onde et
au rayon de la particule, une nouvelle onde sphérique est observée. L’énergie de cette nouvelle
onde est appelée énergie de diffusion. Il s’agit du phénomene physique de diffusion.

L’intensité de la diffusion dépend de la longueur d’onde du faisceau incident, de I'indice

complexe de la réfraction, de la taille et de la morphologie des particules. Physiquement, la
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2.2 Propagation du rayonnement électromagnétique

particule agit comme une nouvelle source en renvoyant 1’énergie recue dans toutes les direc-
tions, dont celle incidente. La distribution angulaire de la diffusion, ou fonction de phase [voir
Annexe A], indique la probabilité relative pour un photon d’étre diffusé dans une direction
quelconque. La distribution angulaire de la diffusion dépend étroitement du rapport entre la
taille de la particule et la longueur d’onde de I'onde incidente. Dans I'atmosphere, les parti-
cules responsables de la diffusion couvrent les tailles allant des molécules gazeuses (=~ 1078
cm) aux particules nuageuses (=~ 1 cm). Pour une diffusion isotrope, la fonction de phase est
circulaire. Une petite particule anisotrope diffuse de fagon égale dans les directions avant et
arriere. Plus la taille de la particule est grande, plus ’énergie est diffusée vers ’avant dans la
direction incidente (figure . Dans 'atmosphere, les directions avant et arriere sont souvent

privilégiées au détriment des directions perpendiculaires.

§/// :

FI1GURE 2.4 — distributions angulaires typiques des diffusions en fonction de la taille de la
particule diffusante |Lioul |1980]

/

De fagon générale, la diffusion contribue a une atténuation du rayonnement dans la direction

incidente. Comme pour ’absorption, nous aurons :
dLyg(r, Q) = —oxpmL(r, Q)dr (2.13)

ou o, est le coefficient monochromatique de diffusion. Au contraire, pour les autres direc-
tions, il se produit un gain d’intensité. Lorsque le rayonnement en provenance d’une direction
quelconque Q(0;, @;) est diffusé dans la direction de propagation (6, ), il se produit une

augmentation de luminance :

TxPmdr

dLxag(r,2) = L(r, Qi)p(X, €, Q)d<; (2.14)

™
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2 Nomenclature et interactions onde - atmosphere

ou p est la fonction de phase. Afin de prendre en compte la contribution a L de la diffusion
des rayons incidents provenant de toutes les directions, on integre sur tous les angles solides

élémentaires d€);, et on obtient ainsi la variation totale d’intensité due a la diffusion gain :

O—)\pmdr

dL)\ng“, Q) = 471‘

/ L(r, Q)p(X, €, Q)de (2.15)
dQ;=4m

2.2.2 Rayonnement émis

La matiere émet et absorbe en permanence du rayonnement électromagnétique. Le proces-
sus d’émission est lié a ’agitation moléculaire interne de la matiere, agitation qui dépend du
matériau mais surtout de la température. La théorie de 1’électromagnétisme classique indique
que la longueur d’onde du rayonnement émis dépend de I'accélération subie par les particules.
Comme toutes les valeurs d’accélération sont possibles, chaque molécule fournit une certaine
énergie radiative dont les niveaux d’énergie statistiques prennent toutes les valeurs. La dis-
tribution en longueur d’onde est donc uniforme et le rayonnement est dit a spectre continu.
L’émission thermique des solides est référencée a la notion théorique de corps noir, défini
comme un objet capable d’absorber totalement tout rayonnement incident, quelle que soit sa
longueur d’onde |Gaussorgues, [1989] . L’émission spectrale L, du corps noir est décrite par la
loi de Planck :

LS = _2heAE (2.16)

he

exp(k/\T) —1

ou T est la température et A la longueur d’onde.Le soleil est assimilable a un corps noir de
température 6000 K et I'éclairement au sommet de ’atmosphere est proche de I’émittance
d’un corps noir de méme température |Liou, |1980; |[Perrin and Vauge| 1982] (figure . Les
températures d’émission de la terre sont de I'ordre de 240 K a 320 K et celles de I’atmosphere
sont plus encore basses [Perrin and Vauge, 1982]. La figure représente I’émittance du corps

noir, MY(T) = LY(T), pour approcher les rayonnements émis par la terre et par le soleil.

On voit que les valeurs maximales d’émittance sont obtenues respectivement pour des
longueurs d’onde d’environ 10 pm et 0,5 pm, et que de part et d’autre de ces valeurs, ’émittance
décroit fortement avec la longueur d’onde. D’apres la loi de Wien, la valeur maximale de
I’émittance d'un corps noir est obtenue a la longueur d’onde A, telle que \,, T" = 2898 um

K. Selon cette méme loi, 99 % de la puissance émise par un corps noir I'est dans l'intervalle
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2.2 Propagation du rayonnement électromagnétique

~
T= 6000 K

E* (W2 prn)

10 e b
0. 03 1

longueur d'onde (prm)

FIGURE 2.5 — Distribution spectrale de I’émittance de deux corps noirs de température 300 K
(terre) et 6000 K (soleil)

(0,5 A\ - 10 Ap]. Ainsi les émittances de la terre et de 'atmosphére sont négligeables dans le
domaine [0,3 pm, 4 pm]|. C’est pourquoi nous négligeons la luminance émise par I’atmosphere

pour un élément dr :
dLxémis(r, T) = ex(r) LY (r, T)dr (2.17)

ol €)(r) est 'émissivité monochromatique du gaz.
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CHAPITRE 3

Le rayonnement électromagnétique : du soleil a la terre

3.1 Introduction

Situé au centre du systeme solaire, le soleil est, pour la terre, la source de lumiere et de
chaleur rendant celle-ci apte a la vie organique. Il est essentiellement composé d’hydrogene
et d’hélium. Compte tenu des températures et des pressions énormes qui y regnent, toute la
matiere se trouve a 1’état de gaz ou de plasma. La photosphere, couche externe du soleil, a
une température relativement plus faible et I’émittance du soleil est assimilable a celle d’un
corps noir d'une température d’environ 6000 K. Cette énergie émise est appelée rayonnement
solaire. Le rayonnement électromagnétique émis par le soleil couvre un tres large intervalle de
longueurs d’onde, depuis les rayons X et jusqu’a l'infrarouge lointain, mais 99,9 % de I’énergie
se situe entre 0,2 um et 8 pum. La puissance émise par le soleil sous forme de rayonnement
électromagnétique est évaluée a 1,8 10* kW. L’angle solide sous lequel le soleil est vu de la
terre est d’environ 0,68 10~% sr. Ainsi, notre plan¢te intercepte environ deux milliardiemes du
rayonnement émis par le soleil. En dehors de I’énergie géothermique, toutes les formes d’énergie
disponibles dans le systeme terre-atmosphere résultent de la transformation du rayonnement
solaire |Griiter et al [1986]. Au sommet de I'atmosphere, la répartition de cette puissance n’est
pas homogene du fait que la terre est en orbite autour du soleil, et de 'inclinaison du plan

équatorial de la terre par rapport au plan orbital qui varie selon la latitude et les saisons. Avant
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3.2 Position du soleil par rapport a la terre

d’atteindre le sol, le rayonnement incident est fortement influencé par 'atmosphere terrestre, a
travers des interactions de type absorption et diffusion. La valeur de I’éclairement en un point
du sol et a un instant donné dépend non seulement de la position du soleil, mais aussi de 1’état
optique de I’'atmosphere. Nous décrirons dans ce chapitre les phénomenes physiques intervenant
lors du parcours du rayonnement électromagnétique depuis le soleil jusqu’au sol en traversant
I’atmosphere. Nous présenterons ensuite quelques méthodes d’évaluation de l’éclairement a

partir de I’équation de transfert radiatif.

3.2 Position du soleil par rapport a la terre

La terre subit deux types de déplacement : la révolution de la terre autour du soleil, qui
détermine les saisons, et la rotation de la terre sur elle-méme autour de I'axe des poles, qui
est a l'origine de la succession des jours et des nuits. Il est bien str possible de déterminer la
position du soleil sur la voute céleste en fonction du temps et de la position de 'observateur
sur la terre. La variation de cette position est connue depuis longtemps, de méme que tous les
phénomenes physiques discutés ci-apres. Pour ceux-la, plusieurs équations ont été proposées
par exemple par [Igbal, [1983; |Greif et al., 2000; Wald), 2007; |Grenal 2008]. Ici, nous utilisons
les équations de [Greif et al 2000] et [Wald, [2007].

3.2.1 Distance terre - soleil

La distance terre - soleil varie au cours de l'année (figure . Elle vaut en moyenne
annuelle 1ua, soit 149598 103 km. Elle atteint le maximum peu apres le solstice d’été (1,017 ua)
et le minimum au solstice d’hiver (0,983 ua). Elle dépend du numéro d du jour de 'année, qui
varie de 1 (1°" janvier) a 365 (31 décembre) ou 366 pour une année bissextile. Pour une année

quelconque, 1'angle journalier j, en radian, est définit comme suit [Wald,, 2007] :
Jj = d2m/365,2422 (3.1)

L’angle journalier est quasi-nul le 1¢" janvier (0,0172), égal a 7 le ler juillet et a 27 le 31

décembre. La distance terre-soleil, r, est donnée par

(r/ro)* =1+e (3.2)
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3 Le rayonnement électromagnétique : du soleil a la terre

ol ry est la distance en moyenne annuelle. La correction relative € peut étre exprimée par :
e~ 0,3344 cos(j — 0,049) (3.3)

avec une précision suffisante pour les applications pratiques du rayonnement solaire d’apres

[Greif et al., 2000]. € est compris entre -0,03 et +0,03.

Equinoxe de
5 printemps

]b distance: 1,017 ua SOLFIL _ g“)-'(“u
Slitice distance: 0,983 ua

d’éte
Equinoxe @ —_—

d’automne

Solstice
d’hiver

FIGURE 3.1 — mouvements de rotation de la Terre (d’aprés [Perrin and Vauge, 1982])

L’éclairement en moyenne annuelle sur une surface perpendiculaire aux rayons solaires, a
la limite supérieure de ’atmosphere, est désigné par le terme ” constante solaire ” et par le
symbole F,.. La valeur admise de E,. a varié au cours des années avec l'accroissement de la
précision des instruments de mesure. Aujourd’hui, la valeur 1367 W m~2 est adoptée avec une
incertitude de 0,15 % due a I'activité solaire [Wald, 2007]. Puisque la quantité de rayonnement
solaire recue par la terre dépend de la distance terre-soleil, I’éclairement extraterrestre Ey pour

un jour donné d est calculé a partir de la constante solaire F,. en utilisant la correction e.

Eo(d) = Eu(1 + €(d)) (3.4)

Il faut noter ici que la distance terre-soleil est tellement grande que 'on peut considérer que

les rayons du soleil sont tous paralleles a tout instant.

3.2.2 Déclinaison solaire

C’est I'angle, noté 9, entre la direction terre-soleil & midi (lorsque le soleil est au plus haut
dans le ciel) et le plan de I’équateur. La déclinaison varie de fagon sinusoidale au cours de

I'année : elle atteint ses deux valeurs extrémes au solstice d’hiver (-23,45°) et au solstice d’été
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3.2 Position du soleil par rapport a la terre

(4+23,45°), et s’annule aux équinoxes. Elle peut étre déterminée a partir de d, de la longitude
[ (exprimée en rad) et de 'année y de la maniere suivante |[Greif et al., [2000]. Soit ng le temps
en jours, compté de Oh le ler janvier jusqu’a I’équinoxe du printemps a la longitude 0 pendant
I’année y; soient t; et wy, respectivement le temps en jours et I’angle journalier, comptés a

partir de I’équinoxe du printemps. (|z] est la fonction partie entiere de la variable x)

no = 78,8946 + 0,2422(y — 1957) — | (y — 1957) /4] (3.5)
ty=—0,5—1/(27) — ng (3.6)
wp = 21 ((d + t,)/365, 2422) (3.7)

La déclinaison est donnée par
§ = by + by sin(wy) + bs sin(2w;) + by sin(3w) + bs cos(wy) + bg cos(2wy) + by cos(3wy) (3.8)

avec by = 0,0064979, by = 0,4059059, b3 = 0,0020054, by =-0,0029880, b; = -0,1132296,
bs = 0,0063809, b; = 0,0003508.

3.2.3 Temps solaire et temps légal

La rotation réguliere de la terre sur elle-méme, autour de ’axe des poles, détermine la
succession des jours et des nuits. Une rotation complete de la terre correspond a 24 h, en
moyenne. Le temps ainsi défini est appelé temps solaire moyen (T'SM) et noté trgy,. Dans ce
document, le temps est donné en heure (h) décimale, sauf indication contraire. A chaque heure
correspond donc un écart angulaire en longitude de 27 /24 rad, soit 15 degrés de longitude.
Réciproquement, 1 degré de longitude correspond a 1/15h, soit 4min. C’est ainsi que le temps
n’est pas le méme en tout point de la terre; la différence de temps entre la longitude 0 et la
longitude est égal a 121/7 h. Le globe terrestre est divisé en 24 fuseaux horaires qui different

entre eux par addition d'une heure quand on va vers l'est. La référence de temps est le temps
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3 Le rayonnement électromagnétique : du soleil a la terre

universel (TU), qui est le temps trgy a la longitude 0, et est noté t7y. Pour une longitude

donnée, try est lié a tprgy par

tTSM == tTU + 121/71’ (39)

Le systeme de temps de référence est en fait le Temps Universel Coordonné (TUC). La
différence entre TU et TUC est d’une seconde environ par jour, c’est-a-dire que dans une
journée, une heure peut ne pas contenir 3600 s suite au réajustement du temps. Etant donné
cette faible différence, nous utiliserons le systeme TU avec des jours de 24 h, chaque heure
faisant 3600 s. Le temps légal est le temps officiel adopté par une nation; il peut étre parfois
appelé heure locale. Il est égal au temps solaire moyen plus ou moins un écart dépendant du
fuseau horaire et des heures d’été. Par exemple, en France, le temps légal en hiver est le temps
universel augmenté de 1 h, alors qu’en été le décalage est de 2 h. Dans les pays qui couvrent
plusieurs fuseaux horaires, il y a plus de différences entre le temps légal et le temps solaire

moyen.

A cause de la trajectoire elliptique de la terre autour du soleil, la vitesse angulaire de
la terre varie légerement pendant ’année. Ainsi, bien que la terre tourne tres régulierement
autour d’elle-méme, les passages du soleil au méridien d’un lieu donné ne se succedent pas
exactement a 24 h d’intervalle, et le midi vrai peut varier autour de 12 h TSM selon I'époque
de I'année. Cette variation peut atteindre 17 min. Le temps déterminé chaque jour par la
position réelle du soleil dans le ciel est appelé temps solaire vrai (TSV), et noté trgy, ou
parfois temps local apparent. Ce qui peut préter a confusion. La différence entre trgy et trgnr

est appelée équation du temps et est donnée en heure par [Wald}, 2007] :

trsy — trsy = —0,128 sin(j — 0,04887) — 0, 165 sin(2j + 0, 34383) (3.10)

A la notion de TSV se rattache celle d’angle horaire du soleil, w, qui est I'arc de la trajectoire
solaire comprise entre le soleil et le plan méridien du lieu. L’angle horaire du soleil décrit la
rotation de la terre autour d’elle-méme, avec une variation de 27/24 rad par heure. Il est
négatif le matin, positif 'apres-midi et nul & midi lorsque le soleil se trouve dans le méridien

local. w est donné par la relation :

w =21 ((trsy — 12)/24) = 1((trsy — 12)/12) (3.11)
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3.2 Position du soleil par rapport a la terre

3.2.4 Trajectoire apparente du soleil

La géométrie du soleil est définie par la connaissance de deux angles : I'angle zénithal 6,
et 'azimut v, qui dépendent de la latitude géographique ®, de la longitude [ et du temps. La
latitude géographique ® est I'angle que fait la normale a l’ellipsoide de référence avec le plan
équatorial. C’est la latitude de la plupart des cartes. La latitude géocentrique ®. est 1'angle
que fait la direction centre de la terre - lieu avec le plan équatorial. Elle est surtout employée
en astronomie. La terre n’est pas une sphere parfaite. Son rayon a partir des poles est Rpe =
6356,752 km tandis que celui a partir de I'équateur est Requqtenr = 6378,137 km. Ceci crée une
différence entre les deux latitudes ® et ®., correspondant a une erreur sur la distance nord-sud

d’environ 21 km au maximum. La latitude géocentrique est donnée par [Greif et al.| 2000] :

tan CI)C = (Rpole/Requateur)2 tan @ (312)

L’angle zénithal solaire 6, est 'angle formé par la direction du soleil et la verticale du lieu
considéré. Son angle complémentaire est la hauteur angulaire du soleil v5. v, est 'angle entre
le plan horizontal au lieu d’observation et la direction terre-soleil. #, peut étre calculé a partir

de la relation [Perrin and Vauge, |1982} Greif et al. 2000; Wald, [2007] :

cosf, = sin ®.sin d + cos . cos d cosw (3.13)

L’angle horaire, noté w,, correspondant au coucher du soleil s’obtient en posant 6y = /2

dans la relation ci-dessus, soit

Wes = €0~ (—tan @, tan J) (3.14)

Notons que I'angle horaire correspondant au lever du soleil est égal a —w;,. La connaissance
de ss permet de calculer la durée astronomique du jour j, D;, ou durée du jour en l'absence

de masque. En effet :
D; = 24w /T (3.15)

D; étant en h. L’azimut du soleil 95 est I'angle compris entre le méridien du lieu et le plan
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3 Le rayonnement électromagnétique : du soleil a la terre

vertical passant par le soleil. Il peut étre évalué par I’équation suivante [Wald, 2007] :

sinys = — cos d sinw/ sin O (3.16)

3.3 Le rayonnement solaire a la traversée de ’atmo-
sphere

Environ 98 % du rayonnement solaire incident au sommet de I’atmosphere est compris dans
l'intervalle de longueur d’onde [0,3,4] pm [Wald, [2007]. Les systémes de conversion de 1’énergie
solaire sont, sauf exception, sensibles aux longueurs d’onde inférieures a 3 um. C’est aussi dans
cet intervalle qu’interviennent le plus significativement les interactions entre I’atmosphere et le
rayonnement solaire. Nous nous intéresserons principalement a cet intervalle. Nous appellerons
rayonnement solaire total, le rayonnement solaire intégré sur les longueurs d’onde de I'intervalle
[0,3,4]um. Lors de leur progression dans ’atmosphere, les rayons solaires sont interceptés par un
grand nombre de particules dont les dimensions varient du dixiéme de nanometre (molécules)
a quelques centimetres (particules précipitantes). Les ondes électromagnétiques subissent alors
des phénomenes de diffusion (réflexion, réfraction et diffraction), provoquant une dispersion
du rayonnement dans toutes les directions, et d’absorption (une partie de 1’énergie incidente

interceptée étant convertie en une autre forme d’énergie).

3.3.1 L’atmosphere : sa structure et sa composition

L’atmosphere peut étre considérée comme une couche concentrique maintenue par gravité
autour du globe terrestre en rotation. Sa pression est directement proportionnelle a sa den-
sité et inversement proportionnelle & sa température [Liou, [1980]. La pression et la densité y
décroissent presque exponentiellement avec I’altitude et le profil de température délimite I’at-
mosphere en plusieurs zones : la troposphere, la stratosphere, la mésosphere et la thermosphere
[Howard|, |1990]. La tropospheére (entre 0 km et 15km) contient presque toute la masse d’air et
de vapeur d’eau. C’est la plus dense des couches et les variations de pression y sont notables.
Le plus important processus photochimique dans ’atmosphere est celui de la formation et de
la destruction de l'ozone qui est formé dans la stratosphere (de 10 km a 50 km) et dans la
mésosphere (de 50km a 80km) [Houghton, [1986]. Les profils verticaux d’atmosphere montrent

qu’environ 99,99 % de sa masse est comprise dans les 70 premiers kilometres.
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Les nuages sont des amas de vapeur d’eau, en suspension dans I’atmosphere, qui se condensent
autour de particules microscopiques (1 ym a 100 um de diametre) pouvant étre de différente
nature (cristaux de sable ou de sel, suies volcaniques, particules de poussieres, etc.) et de pro-
venance diverse. Ils sont parfois appellés brume ou brouillard lorsqu’ils sont en contact avec
le sol. Les nuages recouvrent en permanence pres de 70 % de la surface terrestre et jouent
un role majeur dans le bilan radiatif terrestre du systéme terre - atmosphere |[Rossow and
Schiffer, [1999]. D’une part, ils réfléchissent une partie du rayonnement solaire incident vers
I’espace. D’autre part, ils absorbent une partie du rayonnement thermique émis par la terre

et le réémettent avec une température plus faible en direction du sol [Liou, 1980].

Les aérosols sont des fines particules liquides ou solides en suspension dans I’atmosphere,
de dimensions comprises entre quelques fractions de nanometre et 100 ym. Ils sont d’origine
naturelle (cendres volcaniques, poussieres désertiques, embruns marins) et humaine (fumées
d’industrie, particules issues de la combustion des combustibles fossiles, de la déforestation ou
de feux agricoles, condensation de composés gazeux), ce qui induit une grande diversité de

leurs propriétés dans le temps et 1’espace et en fonction des conditions météorologiques.

A Texception de quelques constituants provenant des activités humaines ou naturelles
locales, la composition globale de 'atmosphere est presque la méme en tout point du globe.
Du point de vue du volume, I'atmosphere est surtout composée d’azote (78 %) et d’oxygene
(21 %) (tableau . L’intensité de I'absorption du rayonnement par les gaz ne dépend pas
seulement de la quantité de ceux-ci dans I’atmosphere, mais aussi du coefficient d’absorption
de chaque molécule. C’est ainsi que les gaz influencant majoritairement le rayonnement solaire
sont l'oxygene, 1'ozone, la vapeur d’eau et le dioxyde de carbone [Vermote et al., [1997; Liou,

1930].

L’essentiel des interactions entre l’atmosphere et le rayonnement solaire se passe dans la
troposphere et la stratosphere et est principalement influencé par les nuages, les aérosols et les
gaz atmosphériques. La figure schématise ces processus et leur influence relative, une fois
intégrée sur 'ensemble des longueurs d’onde. Une partie du rayonnement est attenuée par les
gaz, les aérosols et les nuages. En moyenne, un tiers du rayonnement est réfléchi vers 1’espace
par les nuages et le sol ou rétrodiffusé par les constituants de I’atmosphere. Environ la moitié

du rayonnement est absorbée par la surface terrestre et océanique.
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Constituants permanents Constituants variables
Gaz % par volume Gaz % par volume
Azote (N2) 78,084 Vapeur d’eau (H20) 0-0,04
Oxygene (O2) 20,934 Ozone (O3) 0-121074
Argon (Ar) 0,033 Dioxyde de soufre (SO2)* 0,001 10~*%
Dioxyde de carbone (CO3) 18,18 10~* Dioxyde d’azote (NO3) 0,001 10~*
Néon (Ne) 5,24 10~% Ammoniac (NHg)* 0,004 10~%
Krypton (Kr) 1,14 1077 Oxyde nitrique (NO)* 0,0005 10~%
Xenon (Xe) 0,089 10—% Acide sulthydrique (H2S) 0,00005 10—4
Hydrogene (Hs) 0,5 1077 Acide nitrique (HNO3) traces
Méthane (CHy) 1,5 1074
Oxyde nitreux (N2O)* 0,27 1074
Monoxyde de carbone (CO)* 0,19 1074

TABLE 3.1 — constituants de l’atmosphere (d’apres le modele U.S. Standard Atmosphere,
1976)[Liou, [1980]. * : concentration pres de la surface de la terre

3.3.2 L’atténuation du rayonnement

Les effets atmosphériques résultent de deux processus, I’absorption et la diffusion, exercées
conjointement par les deux constituants majeurs de 'atmosphere : les gaz et les aérosols. Les
différents types d’aérosols contribuent de fagon variable a I’absorption du rayonnement solaire
par I'atmosphere : cette contribution est sensiblement plus élevée pour les aérosols d’origine
anthropique, tels que les suies de carbone, que pour la plupart des aérosols d’origine naturelle
(liquides, poussieres). Elle est dans I’ensemble plus faible que I’absorption gazeuse.

L’absorption du rayonnement électromagnétique dans notre domaine d’intérét [0,3, 4] pm
s’effectue essentiellement par les gaz atmosphériques. Elle est sélective et concerne des bandes
de longueur d’onde réparties de fagon discrete dans le spectre solaire. Chaque gaz possede des
raies d’absorption caractéristiques.

Dans 'ultraviolet, le principal absorbant est I'ozone (O3) : il absorbe pratiquement tout le
rayonnement de longueur d’onde inférieure a 0,3 ym. La variation de la concentration d’ozone
a une influence sur I'intensité du rayonnement solaire au sol limitée aux tres courtes longueurs
d’onde. Dans des longueurs d’onde visibles, moins de 1 % du rayonnement solaire est absorbé
lorsque le soleil se trouve au zénith. Les molécules responsables de cette faible absorption sont
I'ozone et 'oxygene. Dans I'infrarouge, le rayonnement solaire est absorbé principalement par
la vapeur d’eau et le gaz carbonique, créant des discontinuités dans le spectre solaire de cette
région.

Le type de diffusion dépend du rapport entre la longueur d’onde du rayonnement et le
diametre des particules comme on I’a vu précédemment. Pour les particules de diametres tres

inférieurs a la longueur d’onde, essentiellement ’azote et ’oxygene, la théorie de Rayleigh peut
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Rayom?ement Rayonnement solaire

réfléchi 30 incident en %
— ESPACE
4 20 6 100

Atténuation par les
aérosols, H,0, O,
16

Atténuation par les
nuages

Réflexion\au
sol

.51
Absorption par la OCEAN, SOL
surface terrestre

FIGURE 3.2 — schéma des principaux processus se produisant dans I'atmosphere [Griiter et al.l
1986]. Leur influence relative y est portée en pourcentage

s’appliquer. En moyenne, en prenant en compte la course du soleil et les différentes longueurs
d’onde, environ 13% de rayonnement solaire incident subissent la diffusion de Rayleigh [Hough-
ton), [1986]. Lorsque la taille des particules est du méme ordre de grandeur que les longueurs

d’onde, comme pour la vapeur d’eau et les aérosols, la théorie de Mie peut s’appliquer.

En ce qui concerne les nuages, de facon générale, les particules les constituant sont ca-
ractérisées par des dimensions notablement supérieures aux longueurs d’onde ultraviolets et
visibles. C’est ainsi que dans ce domaine du spectre solaire la diffusion par les nuages est

indépendante de la longueur d’onde [Perrin and Vaugel 1982].

Le tableau suivant résume la contribution des différents constituants atmosphériques a

I’atténuation du rayonnement.

] constituants \ diffusion \ absorption
ozone négligeable tres forte pour A < 0,3 pm
gaz (autre que 1'ozone) forte et croit en A\=% avec la décroissance | faible
de la longueur d’onde
vapeur d’eau négligeable forte pour A > 0,65um
aérosols en A% avec 0 < a<4 faible
nuages forte et indépendante de A faible

TABLE 3.2 — résumé de la contribution des différents constituants atmosphériques a I'atténua-
tion du rayonnement (d’apres [Wald,, 2007])
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3.4 L’équation de transfert radiatif (ETR) dans ’atmo-

sphere

3.4.1 Forme générale

Par la somme des contributions en absorption (équation [2.12)) et en diffusion (équations
2.13 et [2.15)), on obtient la variation totale de luminance & la sortie d’un volume élémen-
taire d’atmosphere (rappelons que I’émission du rayonnement est négligeable pour le domaine

spectral qui nous intéresse) :
dL)\(’f‘, Q) = dLAa<T, Q) + dL)\d(T‘, Q) + dL)\dg(’f‘, Q) (317)

En introduisant le coefficient d’atténuation (équation [2.1)) et en remplagant les différentes

luminances par leurs expressions respectives, on obtient

O

1 dL)\(T,Q) :—L)\(T Q)—|—

Lo(r, Q)p(X, 4, Q)de; 3.18

En notation vectorielle, ’équation de transfert radiatif (ETR) se présente sous la forme sui-

vante :

O

L R LA, Q) = —Ly(r, Q) +

axPrm Aray /91:47r L(r, Q)p(X, 4, 2)dQ; (3.19)

olt V est I'opérateur gradient. Cette notation permet de choisir facilement un systeme de

coordonnées selon la symétrie du probleme. Par exemple, en coordonnées cartésiennes, 'ETR

s’écrit :
1 9] 9, 0 o)
. (cos Gm%—i-cos an—y—l—cos Qz%)L,\(r, Q) = —L,\(T7Q)—i—47m/\ /QZ:M L(r, Q)p(A, 4, 2)dQ;

(3.20)

3.4.2 ETR dans une couche plane diffusante

Pour étudier le transfert radiatif dans un volume d’atmosphere élémentaire, on peut consi-
dérer ce volume comme étant une couche plane parallele [Coakley and Chylek| |1975} [Liou

1980; |Jiménez-Aquino and Varela, 2005]. Ici, atmosphere est considérée comme étant homo-
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gene sur le plan horizontal et varie uniquement suivant la direction verticale (0z). La position
et 'orientation d'un rayon électromagnétique a un instant donné sont repérées par l'altitude

z et par les angles zénithal et azimutal p. L'ETR (équation [3.20) devient alors :

cos Ly(z,0,p)
ax(z)pm dz

O’A(Z)
dray(z)

Ly (5.0,0) + / La(z, Q)p(0, Q0 QA (3.21)
Q,=4r

ou l'indice X représente la longueur d’onde. Au lieu de regarder la couche verticale d’atmosphere
traversée, il est plus simple de parcourir le chemin lumineux emprunté par le rayon. C’est ainsi

que nous introduisons la profondeur optique 7, de I’atmosphere, définie par :

(z) = /OO pmax(z")dz' (3.22)

L’indice A\ sera omis dans la suite pour alléger ’écriture. Une autre simplification d’écriture
consiste a utiliser le cosinus de 'angle zénithal : 4 = cos 6, ou 0 < 6 < 7 et pu est par conséquent

positif. Ainsi, les luminances montantes et descendantes seront exprimées respectivement par

L(7, p1, @) et L(t, —pu, ) (figure[3.3).

zénith

Soleil

L(O,u, )

-3

L(0, -p, @) L(t, 1, )

4\4 T

L(T’ -k, (P) L(Tsel* M. (P)

L(Tsol’ 'P-s (P)

T=0, z=infini

FIGURE 3.3 — luminances montante et descendante dans un volume élémentaire d’atmosphere

En introduisant I’albédo de simple diffusion (équation , I’équation donne :

L(T, 1, w(T ol
MM = L(1, 1, ) — ) / / L(r, i, " )p(u', ' s o)d' dpd (3.23)
dr A Jo S

avec ' et ¢ les cosinus des angles zénithal et azimutal correspondants au rayonnement diffusé.

Puisque le flux radiatif a des propriétés angulaires symétriques, [Liou, [1980] admet que les
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3 Le rayonnement électromagnétique : du soleil a la terre

détails de la variation angulaire de la luminance n’ont pas une grande influence sur sa valeur.

Sachant que

1 21

L(7, i, 0)dep = L(7, 1) (3.24)

21 Jo
I’ETR pour le rayonnement moyenné sur 1’azimut est donnée par :

p 1)y AT [ ot i (3.25)

Pour obtenir une integration comprise entre 0 < p < 1, I’équation ci-dessus peut étre écrite

de la facon suivante :

u—dLElTT’ W) _ Lir, ) - #[/0 L(r, u’)p(u,u’)du’Jr/o L7, = )p(p, )i’} (3.26)

3.4.3 Séparation du rayonnement en composante directe et en com-

posante diffuse

Puisque nous négligeons I'émission du rayonnement par le systeme terre-atmosphere, on

peut écrire la luminance comme une somme
L= Ldirect + Ldiffus (327)

ol Lgireer €st la luminance due au rayonnement arrivant a la cible en direction de la source
et Lgiffus celle due aux photons qui, partis de la source ont suivi d’autres chemins avant de
parvenir a la cible. Le rayonnement direct est le rayonnement observé dans la direction du
soleil. En premiere approximation, on peut considérer que ce rayonnement ne subit qu’une
atténuation (c’est-a-dire une absorption et une seule diffusion) lors de sa propagation. En
réalité, il faudrait aussi tenir compte des photons déja diffusés une fois et réintégrant le faisceau

dans la direction du soleil. L’équation de transfert radiatif est ici :

L irect\Ty —
—/JJ—d 7;1(’7' Iu) = Ldirect(T7 _N) (328)
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3.5 Résolution de I’équation de transfert radiatif

D’ou
Ldirect (7—7 _,u) - E’O(S(_,u - ,US) eXp(_T/ﬂ) (329)

ol 0 est la fonction de Dirac, Ej est I’éclairement extra-atmosphérique, pus = cos , est le cosinus
de l'angle zénithal du rayonnement (extra-atmosphérique) arrivant a la limite supérieure de
I'atmosphere. Ainsi, le rayonnement direct pour tous les angles zénithaux (ou 1’éclairement)

est donné par

-1
Edirect(T) = / Ldirect(T7 _:u)“d,u = Etoa,us eXp(_T/,US) (330)
0

En introduisant les équations [3.29] et [3.27 dans [3.25], on obtient I’équation de transfert radiatif

pour les luminances diffuses qui peut s’écrire comme suit :

sz us\Ty b w
pZLatnel ) g ) = Sp( a1 Eyexpl—7/ 1) (3.31)
dr 47
1
w\T
—% / Laig pus (7, 1) p(p, 11" )dp!
-1

3.5 Résolution de I’équation de transfert radiatif

L’équation de transfert radiatif pour 'atmosphere est de type intégro-différentiel, ce qui
rend sa résolution analytique compliquée. C’est ainsi que des techniques de résolution appro-

chée sont tres souvent utilisées. Nous décrivons précisément :

1. les approximations "a deux flux” et "delta-Eddington” parce que nous les utiliserons
pour la méthode Heliosat-4, présentée au chapitre 5, pour réaliser notre propre modele

d’atténuation du rayonnement solaire a la traversée d’un nuage,

2. et la méthode des ordonnées discretes parce que c¢’est la méthode de résolution de 'ETR
que nous exploiterons au sein du solveur LibRadtran que nous choisissons pour Heliosat-4

afin d’effectuer le calcul du rayonnement par ciel clair.

3.5.1 Les approximations two-stream et delta-Eddington

La méthode a deux flux (two-stream approximation) et ’approximation delta-Eddington

sont bien connues [Coakley and Chylekl |1975; |Joseph and Wiscombe, [1976; Liou, |1980; |Pa-
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|3 Le rayonnement électromagnétique : du soleil a la terre

ris|, [1985} [Pereira et all, [2000} [Jiménez-Aquino and Varelal 2005} Kylling et all, 2005]. Elles

prennent en compte un nombre restreint de parametres, s’exécutent rapidement et donnent
des résultats avec une précision satisfaisante. Le principe de la méthode a deux flux est que
le rayonnement diffus est décomposable en flux par unité de surface (ou éclairement) montant

E;;f fus €t descendant B, .. - donnés par :

E(fous ) = fQ+ Ldiffus(T7 Q) cos 0dS) = 27 fol Ldiffus(T7 /L),U,d,LL

Egius(T) = Jor Laif fus(T, Q) cos 0dQ = 27 J Lait pus (7, — ) pdpt

(3.32)

L’équation eut étre décomposée en deux équations, une pour le flux montant et une
)

pour le flux descendant

dEc—ltffus ! w
Py = 27 /0 Laigpus (7, m)dp + Sp(=ps, 1) Eg exp(—7/ pis) (3.33)
1 1
—Tw / / Laifpus (T, 1), 1) dpt' dp
0 —1
dEszfus ! w
=0 = —27/ Laigpus (7, —p)dps = Zp(=ps, — 1) o exp(=7/ 1) (3.34)

+7W/ / Laif pus (T, 1 )p(pt, =" )dpd' dps

Les équations (3.33)) et (3.34) peuvent étre résolues en supposant 'atmosphere divisée

en plusieurs couches homogenes horizontales caractérisées chacune par une épaisseur optique

[Kylling et al., [1995]. De la méme fagon que la fonction de phase, la luminance diffuse peut

étre approchée par les termes du polynome de Legendre, soit :

Lif pus(T, 11) ZLdszusl (1) (3.35)
L’approximation d’Eddington est obtenue pour N = 1; les équations [3.35] et [A.§ donnent :

Laig fus(T, 1) = Laif fuso(T) + pLaig fus1(7) (3.36)

p(p, ') = 1+ 3gup’
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3.5 Résolution de I’équation de transfert radiatif

Ainsi, le systeme devient

Ejitus(T) = T(Laiguso(7) + § Laigus 1(7))
dif f 3 (3.37)
vif fus(T) = T(Laigfus o(T) = 3 Laig fus 1(7))
et les équations [3.33] et [3.34] apres intégration deviennent
dLgiffus1 __ 3(1 o CU)Ld' _ 3_WE' _
— dar if fus O - OeXp( T/ﬂﬁ)
d ff 4 (3.38)
aL if fus w
L0 — (1 — wg) Laigpus 1 — 3291 Eo exp(—T7/ jus)

La résolution du systeme |3.38] en déterminant séparément les solutions homogenes et les

solutions particulieres, permet d’écrire le systeme [3.37] comme suit :

gy T
Ed%“() = (1—-2p/3)Cexp(—ar)+ (1 +2p/3)Dexp(ar) + (A — 23/3)% exp(—7/1s)

M = (1+2p/3)Cexp(—ar) + (1 — 2p/3)Dexp(ar) + (A+ 2B/3) 22 exp(—7/p,)
(3.39)

avec

a?=3(1—-w)(1—wg) p? = H (3.40)

A= (Buwp2)(1+g(1—w))/(401 — au?)) B = (Bwps)(1+3g(1 —w)ul)/(4(1 — o?p2))

Les coefficients C' et D sont déterminés a partir des conditions aux limites. Pour améliorer la
précision de 'approximation Eddington, [Joseph and Wiscombe, [1976] développent la méthode
delta-Eddington en faisant des ajustements empiriques pour mieux prendre en compte les fortes
diffusions arrieres. Avec I'approximation delta-Eddington, le facteur d’asymétrie, I'albédo de

simple diffusion et 1’épaisseur optique deviennent :

g «—g/(1+9) (3.41)
w —(1—-g)w/(1-gw)

T (1 - g*w)r

Lorsque 'albédo du sol est non nulle (cas courant), les rayons réfléchis une premiere fois
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3 Le rayonnement électromagnétique : du soleil a la terre

par le sol peuvent, apres diffusion par ’atmosphere, étre renvoyés par le sol et augmenter le
rayonnement arrivant au sol (figure [3.4). L’éclairement global augmenté par cette diffusion,
Eioiar, peut étre calculé en supposant qu’il se produit une suite infinie de réflexions entre la
surface du sol et 'atmosphere [Vermote et al. 1997]. Cette suite mathématique a une limite

quand le nombre de termes tend vers l'infini :

Etotal - E/<1 - ﬁpsph) (342)

ou p est 'albédo du sol et psp, 1'albédo sphérique de 'atmosphere.

diffusion

cible surface du sol

FIGURE 3.4 — augmentation du rayonnement par réflexion au sol

3.5.2 La méthode des ordonnées discretes (DISORT)

La méthode des ordonnées discretes (encore appelée DISORT : Discrete Ordinates Radia-
tive Transfer) est une variante de la méthode multi-flux, dont le principe consiste a subdiviser
I’espace angulaire en un certain nombre de directions et a considérer la luminance constante
dans chaque partie [Liou, [1980; Moura, |1998|. Cette méthode ne fait pas appel a des hypotheses
physiques simplificatrices comme précédemment et constitue un moyen de résolution numé-
rique exacte [Moural [1998]. La précision du résultat dépend uniquement de la performance
des algorithmes mathématiques utilisés [Moura, |199§]. La méthode des ordonnées discretes
permet de passer de la forme intégro-différentielle de 'ETR a un systeme d’équations dif-
férentielles. Pour cela, on sépare la dépendance angulaire de la dépendance spatiale, ce qui
permet de remplacer 1’équation intégro-différentielle par un systeme d’équations aux dérivées
partielles en fonction de la variable de position uniquement. La discrétisation angulaire permet

de remplacer le terme intégral par une somme quadratique effectuée sur les luminances selon

36



3.6 Les codes de transfert radiatif

des directions choisies. Les intégrales de 'ETR deviennent alors :

N
/ P L(p)dp Y wjgn L) (3.43)

j=1
olt w; est le 5™ coefficient (ou poids) de la quadrature, y; est la j™¢ coordonnée de la quadra-
ture, L(y;) est la luminance suivant la direction p;, N est l'ordre de la quadrature (nombre
de directions) et m est I'ordre du m™¢ moment de 'ETR. Ainsi, 'espace autour d’un point P
est divisé en N secteurs circulaires, et 1’équation [3.43] peut étre appliquée pour remplacer le

terme intégral de ’équation [3.26] :

1 1 N/2
/ L(7, 1 )p(p, 1) dp'+ / L(r, = )p(p, =)' = " wil L7, pa)p(pa, i)+ L7, —p1i)p (i, — 1)
0 0 i=1
(3.44)
L’équation intégro-différentielle devient alors :
dL(T, p;) w L
ujd—;J = L(7, p15) — 5 > wi[L(r, pa)plpg i) + L(r, —pa)pp, — i) (3.45)
i=1

avec 1 < 7 < N. On obtient ainsi le systeme suivant pour les luminances montantes et

descendantes :

dL T, j . w
py ) — 17 ) — 2 SN2 (L, )y, ) + L7, —pa)p (g, — )]

dL(T,—p w
Nj¥ = L(1,—pj) — % vaz/f Wi LT, pa)p(pgs ) + L(7, — i) (1, —ps)]

(3.46)

avec 1 < j < N et u; > 0. Pour résoudre ce systeme, on procede par une discrétisation
spatiale qui le transforme en un systeme d’équations algébriques susceptible d’étre résolu par

une méthode numérique itérative [Moural, |1998].

3.6 Les codes de transfert radiatif

A partir de la description théorique des phénomenes physiques, plusieurs codes de calcul
ont été développés pour simuler le transfert radiatif dans ’atmosphere. En nous appuyant sur
leurs principales caractéristiques, nous présentons dans le tableau suivant une comparaison de

quelques codes, portant sur les sept points suivants : résolution spectrale, méthodes d’approxi-
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3 Le rayonnement électromagnétique : du soleil a la terre

mation numérique, modeles d’aérosol, molécules gazeuses, nuages et surface du sol. Dans les
codes cités ci-dessous,

— lapproximation atmosphere plane parallele est faite et les parametres d’entrée sont mo-
difiables par 'utilisateur,

— six modeles d’atmosphere sont définis, correspondant a des conditions moyennes : le
modele tropical (15° de latitude), le modele midlatitude summer (45°, été), le modele
midlatitude winter (45°, hiver), le modele subarctic summer (60°, été), le modele subarc-
tic winter (60°, hiver), et le modele U.S. Standard Atmosphere 1976. Ils donnent pour
différentes valeurs d’altitude les valeurs correspondantes de la pression, de la tempéra-
ture, de la densité de 'air et des concentrations des molécules de gaz. Les contenus des
gaz les plus influants sont modifiables par I'utilisateur.

Dans certains cas, le domaine (ou la résolution) spectrale est donné(e) en fonction du

nombre d’onde k (en cm™), qui vaut 10*/A (A en pm).
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CHAPITRE 4

Influence de I'atmosphere et de la réflectance du sol sur I'éclairement

Le rapport rayonnement diffus sur rayonnement direct et la quantité de rayonnement ar-
rivant a un lieu donné changent avec les caractéristiques des constituants atmosphériques
(nuages, gaz, aerosols) et la réflectance du sol outre la position relative du soleil. Le but de ce
chapitre est de faire un inventaire des parametres (par exemple les nuages) et de leurs attributs
(par exemple ’épaisseur optique) disponibles de facon opérationnelle et de déterminer a quel
point les incertitudes affectant un parametre, y compris son absence, pourraient nous écarter
du résultat correct, c’est-a-dire en supposant tous les parametres connus avec une tres grande

précision. Ces résultats ont été partiellement présentés dans [Oumbe et al 2008].

4.1 Choix, hypotheses pour I’étude et calculs k-correlés

4.1.1 Choix et hypotheses

— Le code de transfert radiatif choisi est LibRadtran[] parce qu’il est bien connu et lar-
gement utilisé par la communauté scientifique [Bernhard et al., [2002; Bais et al., 2003}
Balis et al., 2004; [Mueller et al., 2004; Bais et al., 2005} Kylling et al., [2005} Ineichen),
2006; Lohmann et al., 2006; Thiel et al., [2007]. Il a pour avantage d’étre composé de

plusieurs types de solveurs, est tres flexible et facile d’usage pour différents types de

1. libRadtran : Library for Radiative Transfer calculations, www.libradtran.org
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4.1 Choix, hypotheses pour I'étude et calculs k-correlés

calculs,
— le domaine spectral est : 0,3 ym - 4 pm,
— les calculs k-correlés sont utilisés pour la résolution spectrale,

— l'atmosphere est supposée homogene horizontalement,

pour sa précision et sa rapidité d’exécution, la méthode des ordonnées discretes est

utilisée pour modéliser la propagation du rayonnement dans I’atmosphere.

4.1.2 Calculs k-correlés

Pour calculer la transmission spectrale atmosphérique, deux méthodes sont généralement

utilisées [Gaussorgues, 1989 :

— la méthode raie par raie, basée sur le cumul d’un tres grand nombre de données relatives
a la structure moléculaire de ’atmosphere et de la position dans le spectre de toutes les
raies d’absorption possibles,

— la méthode des bandes, supposant que les intensités et les positions des raies spectrales
d’absorption peuvent faire I’objet d’une fonction de distribution décrite par un modele

mathématique simple.

Le calcul du rayonnement transmis par la méthode des bandes pose des problemes de
précision du résultat parce que les coefficients d’absorption varient fortement avec la longueur
d’onde [Liou, [1980; (Cojanl [1995]. Les calculs raie par raie, quant a eux, sont tres lents, surtout
pour une application opérationnelle [Mayer and Kylling), [2005]. Pour un compromis entre la
précision du résultat et la vitesse d’exécution, nous utilisons 'approximation k-correlée de
la méthode k-distribution [Kato et al. [1999]. Dans cette méthode, 'atmosphere est divisée
en couches horizontales homogenes d’épaisseur r et de densité p,,. Dans chaque couche, le
coefficient d’absorption, k), est constant et I’équation devient la relation de Lambert-

Beer :
L)\ (l) = L)\ (O) exp (—]@\U) (41)
ou u, la quantité d’absorbeurs, est donnée par

u:/ Pmdr (4.2)
0
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4 Influence de 'atmosphere et de la réflectance du sol sur 1’éclairement

Le spectre solaire est divisé en N petites bandes contigués de longueurs d’ondes [A;, Aj11],
telles que le rayonnement a la limite supérieure de 'atmosphere soit constant dans chacune de

ces bandes, soit Eox,x,,, = Eox;x,y, Vi, 7. L'éclairement direct traversant une couche Ey,, dans

une bande de longueur d’onde donnée de largeur A)\; est donné par

Ait1
E)\i (U)A)\Z = EO)\i>\i+1T>\i (U)AAZ = EO)\M¢+1 / exp(—k,\u)d)\ (43)
s
1 Ait1
avec  FEoaa,, = A_/\/ Eox(A)dA
A

ou Ejyy est I'éclairement extraterrestre monochromatique et 7}, est la transmittance. On dé-
finit une fonction de distribution f(k,) comme étant la probabilité de présence d’une valeur

spécifique k) dans le domaine [A;, A;41]. Ainsi, la transmittance peut étre donnée par :

Ty, (u) = /OOO f(ky,) exp(—ky,u)dk (4.4)

Le calcul de la transmittance ne se fait plus longueur d’onde apres longueur d’onde mais plutot
suivant les valeurs du coefficient d’absorption k. Ainsi, le nombre d’opérations pour calculer
la transmittance passe alors d’environ 10° & quelques centaines [Kato et al.l 1999], ce qui
représente un gain de temps de calcul. L’inconvenient est que k est une valeur intégrée sur

I'intervalle [A;, A\;i11] et Uinformation spectrale détaillée est perdue.

En définissant une fonction de distribution cumulative

g(k) = / F Kk (4.5)

la transmittance moyenne devient

T, (u) = / exp(—kx, (9)u)dg (4.6)

Ainsi, les bornes d’intégration sont les mémes pour tout intervalle de longueur d’onde et ne
dépendent pas des conditions atmosphériques. Le choix du nombre de points de quadrature
pour Péquation [4.6] (ou du pas de la sommation) dépend de la précision recherchée. En adoptant

la méthode de quadrature gaussienne, la transmittance peut s’écrire

Ty, (u) = wjexp(—ky, (g)u) (4.7)

j=1
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4.1 Choix, hypotheses pour I'étude et calculs k-correlés

ou k(g;) est le coefficient d’absorption au point de quadrature g;, n est le nombre de points

de quadrature gaussienne et w; sont les coefficients de quadrature.

Pour un domaine hétérogene (un milieu ou la pression, la température ou la concentration
est variable), 'approximation k-correlée consiste a supposer que le coefficient d’absorption dans
un domaine Ag quelconque est composé de plusieurs coefficients d’absorption correspondant
aux différentes valeurs de concentration du constituant, de la température et de la pression
totales du milieu [Kato et al., [1999]. Le domaine peut donc étre scindé en plusieurs couches
supposées homogenes, chacune caractérisée par sa quantité de gaz et son coefficient d’absorp-
tion. La transmittance d'un gaz gazl pour un milieu constitué de deux couches homogenes

est donné par

Tyaz1 x; Z wjy, exp[—(k1(g;, )ur + ka(gj,)uz)] (4.8)

Jj1=1

La transmittance de plusieurs gaz est obtenue par multiplication des transmittances de chaque

gaz :

T = Tgazl X Tga22 X (49)

Ainsi, la transmittance d’une atmosphere composée de m couches homogenes, pour 'éclai-

rement direct est

ny  no m
Ty, =Y ) (wywy,) expl— > [k, (g, )u, + ko, (g5,)uz, + 7i]l] (4.10)
J1=1j2=2 =1

ou les indices 1 et 2 indiquent les gaz absorbants dans 'intervalle de longueur d’onde et 7; est

I’épaisseur optique due a la diffusion par les gaz et a I'atténuation par les aérosols.

Dans notre cas, les longueurs d’onde sont comprises entre 0,240 pum et 4,606 pm. Cet
intervalle est divisé en 32 bandes de longueur d’onde (voir tableau 2| et figure E Les
coefficients d’absorption sont calculés pour des gammes typiques de température, pression et
concentration de vapeur d’eau a l'aide de la méthode raie par raie. Le nombre de points de
quadrature varie avec le gaz et l'intervalle de longueur d’onde. Ce nombre dépend du dégré

d’absorption du gaz dans le domaine spectral dont il s’agit.
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4 Influence de 'atmosphere et de la réflectance du sol sur 1’éclairement

Numéro de | Largeur de la | Longueur d’onde || Numéro de | Largeur de la | Longueur d’onde
la bande bande (pum) centrale (um) la bande bande (pm) centrale (um)
1 0,240 - 0,272 0,256 17 0,704 - 0,743 0,724
2 0,272 - 0,283 0,278 18 0,743 - 0,791 0,767
3 0,283 - 0.307 0,295 19 0,791 - 0,844 0,818
4 0,307 - 0,328 0,317 20 0,844 - 0,889 0,867
5 0,328 - 0,363 0,345 21 0,889 - 0,975 0,932
6 0,363 - 0,408 0,385 22 0,975 - 1,046 1,010
7 0,408 - 0,452 0,430 23 1,046 - 1,194 1,120
8 0,425 - 0,518 0,485 24 1,194 - 1,516 1,355
9 0,518 - 0,540 0,529 25 1,516 - 1,613 1,565
10 0,540 - 0,550 0,545 26 1,613 - 1,965 1,789
11 0,550 - 0,567 0,558 27 1,965 - 2,153 2,059
12 0,567 - 0,605 0,586 28 2,153 - 2,275 2,214
13 0,605 - 0,625 0,615 29 2,275 - 3,002 2,638
14 0,625 - 0,667 0,645 30 3,002 - 3,635 3,319
15 0,667 - 0,684 0,675 31 3,635 - 3,991 3,813
16 0,684 - 0,704 0,694 32 3,991 - 4,606 4,298

TABLE 4.1 — les bandes de longueur d’onde d’apres Kato [Kato et al., [1999).

FIGURE 4.1 — représentation schématique des bandes de longueur d’onde proposées par Kato
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4.2 Parametres influencant 1’éclairement au sol

Les nuages couvrent régulierement environ 50 % de la terre et sont les plus importants

modulateurs de rayonnement dans le systéme terre-atmosphere [Lioul [1976]. Un nuage dans

libRadtran se caractérise par son épaisseur optique (7.), son type (nuage d’eau ou nuage de

glace), les hauteurs de son sommet (24,) et de sa base (zp,t) et le rayon effectif des particules

(refy)-

La plupart des codes de transfert radiatif contiennent les mémes six profils atmosphériques

[Vermote et al.l [1997; Mayer and Kylling, |2005] correspondant aux moyennes saisonnieres
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4.3 Estimation de l'influence des gaz atmosphériques

et géographiques : Midlatitude Summer (afglms), Midlatitude Winter (afglmw), Subarctic
Summer (afglss), Subarctic Winter (afglsw), Tropical (afglt) and U.S. Standard (afglus). "afgl”
signifie Air Force Geophysics Laboratory.

Les gaz dont la variation a une influence majeure sur ’éclairement au sol sont la vapeur
d’eau (H20), 'ozone (O3), le dioxyde de carbone (COy), I'oxygene (Os), le méthane (CHy) et
I'oxyde nitreux (N2O) [Vermote et al., 1997].

L’atténuation du rayonnement par les aérosols varie avec leur nature, leur densité et leur
distribution de taille. Suivant [Shettle, 1989|, les parameétres requis dans libRadtran sont les
suivants : type d’aérosols de 0 km a 2 km d’altitude (haze), type d’aérosols au-dessus de 2
km d’altitude (vulcan), la saison, et la visibilité. La visibilité est étroitement liée & ’épaisseur
optique des aérosols (7,e-) [Vermote et al., |1997].

Lorsque le rayonnement atteint la surface de la terre, il peut étre absorbé ou réfléchi. La
quantité de rayonnement refléchi varie avec la quantité de rayonnement incident et la valeur de
la réflectance de la surface receptrice. La réflectance du sol est fonction des angles d’incidence
et d’observation ; ’albédo du sol est sa moyenne hémisphérique. La réflectance et ’albédo sont
fonction de la longueur d’onde. Une partie du rayonnement réfléchi est ensuite diffusée par

I’atmosphere et augmente la composante diffuse de 1’éclairement au sol.

4.3 Estimation de I’influence des gaz atmosphériques

En considérant le rayonnement solaire comme un flux de particules élémentaires d’énergie
radiative (photons), ’absorption par les molécules gazeuses ou les particules d’aérosols corres-
pond a la transformation d’une partie des photons en chaleur [Cojan,|1995]. Elle se traduit donc
par une diminution du nombre des photons et un affaiblissement du signal transmis. D’apres
la relation de Lambert-Beer (équation , I’aptitude d'un gaz atmosphérique a absorber le
rayonnement incident croit avec son coefficient d’absorption monochromatique ky, qui est lié
a ses propriétés électroniques, et sa quantité u dans 'atmosphere |Liou, 1980]. Considérons la
composition de I'atmosphere donnée au tableau [3.1] Supposons que la variation de la quantité
des gaz occupant un volume inférieur ou égal a un millionieme (soit tres faible) de celui de
I’atmosphere ait une influence négligeable sur le rayonnement arrivant au sol. Ces gaz sont :
Xe, He, Kr, Hy, CHy, N3O, CO, SO, NOs, NH3, NO, HyS et HNOg3. En ce qui concerne le néon

(Ne) et ’argon (Ar), leur derniére couche électronique non vide est compléte (gaz inertes), ce
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4 Influence de 'atmosphere et de la réflectance du sol sur 1’éclairement

qui les rend tres peu réactifs. Ils ne participent donc pas a ’absorption du rayonnement. De

plus,

le diazote (N3) n’absorbe que les radiations de longueur d’onde inférieure a 0,145 pm

[Lioul 1980]. C’est ainsi que les gaz que nous retenons comme gaz dont la variation a une

influence sur I’éclairement re¢u au sol sont la vapeur d’eau (H50), l'ozone (O3), le dioxyde

de carbone (COy) et 'oxygene (Oz). A l'aide du code de transfert radiatif libRadtran, nous

pouvons étudier I'influence de I'absorption des gaz atmosphériques sur le rayonnement incident

au sol en déterminant les indices de clarté atmosphériques dus a ces quatre gaz pour quelques

quantités typiques de concentration. Pour cela,

nous calculons ’éclairement global descendant Eyjopq10 pour une atmosphere ne contenant
ni vapeur d’eau, ni ozone, ni dioxyde de carbone ni oxygene ni aérosol et ni nuage.
L’atténuation dans ce cas est due au reste de molécules contenues dans 1’atmosphere,
nous déterminons l'indice de clarté Krq en faisant le rapport de 1’éclairement global
Egiobaio obtenu avec I'éclairement extraterrestre £y pour une telle atmosphere,

nous maintenons les autres quantités nulles et faisons varier la quantité de la molécule
M dans I'atmosphere. M sera successivement la vapeur d’eau (H20), 'ozone (Oj), le
dioxyde de carbone (COs) et l'oxygene (Oj). Les rapports des éclairements globaux
obtenus avec I'éclairement extraterrestre donnent l'indice de clarté Kpj, de 'ensemble
molécule M plus le reste de molécules, appelé M+,

en considérant la transmittance de plusieurs gaz comme étant la multiplication des trans-

mittances de chaque gaz, les indices de clarté dus a la seule molécule M sont donnés par

Kry = Kruy / Kro (4.11)

Ces calculs sont faits pour les six profils atmosphériques de Air Force Geophysics La-

boratory (AFGL) : Tropical, Midlatitude Summer, Midlatitude Winter, Subarctic Summer,

Subarctic Winter et U.S. Les quantités que l'on fait varier sont :

la hauteur d’eau précipitable (W), de 10 mm a 80 mm,
et les nombres de molécules par cm?,

— de 3 10! &4 6 10" pour 'oxygene,

— de 7 10'% & 1 10'7 pour le dioxyde de carbone,

— et de 200 DUP| & 500 DU pour I'ozone.

2. 1 DU (Dobson Unit) = 2,96 10?2 molécules d’ozone par cm?
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4.3 Estimation de l'influence des gaz atmosphériques

Nous observons une variation importante de la transmittance avec la molécule et avec la
longueur d’onde. Les variations des quantités de Oy et de CO5 créent une variation de la trans-
mittance de la colonne atmosphérique inférieure a 1 / 10000 pour toutes les longueurs d’onde.
Nous pouvons ainsi conclure que les variations des quantités de Oy et CO5 ont une influence
négligeable sur le rayonnement. La transmittance de Oz est presque nulle pour les longueurs
d’onde inférieures a 0,3 pm. Sa variation est grande dans le domaine [0,31 pm, 0,33 pum] (plus
de 0,2), est d’environ 0,02 dans le domaine [0,52 um, 0,68 pum]| et négligeable ailleurs. Concer-
nant la vapeur d’eau, la variation de la transmittance est importante dans le domaine [0,57
pum, 4 pm] (figure gauche). L’influence du profil atmosphérique est importante. Les erreurs
commises sur l’éclairement incident au sol si on s’est trompé de profil atmosphérique sont
indiquées sur la figure droite (le modele de reférence ici est afglus).

1q 50

40

0.8 + 30
_-_.i —
v 7 ® 20
E 06 - il ke - 0 <weee- afglms
E 30 kg m-2 % afglmw
§ i ====60 kg m-2 ; 0 ] -=== afglss
-] ——80 kg m-2 _§ -10 : ,I — afglsw
¥ — : I i
I B e
30 it ,._I_ j
0 + Ly * £ . -40 -
0 I 2 3 4 0] 1 2 3 4
longueur d'onde (um) longueur d’onde (pm)

FIGURE 4.2 — transmittance spectrale de HoO (& gauche) pour différentes hauteurs d’eau
précipitable et écart relatif da au profil atmosphérique par rapport a afglus (a droite). L’angle
zénithal solaire ici est 30 °

De maniere générale, nous retenons de cette étude que la transmittance atmosphérique est
tres sensible a une variation de la quantité totale de la vapeur d’eau dans I’atmosphere, est
moins sensible avec le profil atmosphérique, est beaucoup moins sensible & une variation de
la quantité d’ozone, et n’est presque pas sensible a une variation de la quantité de dioxyde de

carbone ou d’oxygene. Ainsi,

il est nécessaire d’avoir le contenu en vapeur d’eau avec une bonne précision,

il est nécessaire d’utiliser les bons profils atmosphériques,

les valeurs du contenu en ozone ne sont nécessaires que si on s’intéresse particulierement
au rayonnement ultraviolet,
— les valeurs moyennes des quantités de dioxyde de carbone, d’oxygene ou d’autres gaz

sont suffisantes.
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4 Influence de 'atmosphere et de la réflectance du sol sur 1’éclairement

4.4 Estimation de I'influence des aérosols

L’atténuation du rayonnement par les aérosols varie avec la nature, la densité et la distri-
bution de tailles de ceux-ci. C’est ainsi que dans libRadtran, la prise en compte des aérosols

nécessite que soient définis au minimum :

— le modele d’aérosol dans la couche limite (de 0 km & 2 km d’altitude). Au choix, le code
propose le modele rural (environnement naturel) "haze 17, le modele maritime (océan
ou domaine continental dominé par des vents océaniques) "haze 4”7, le modele urbain
(domaine industriel ou air pollué) "haze 5", et le modele troposphérique (air pur et
calme) "haze 67,

— le modele d’aérosol au-dela de 2 km d’altitude. Sont proposés le modele background
(aucune contamination des particules d’origine volcanique) "vulcan 17, le modele volca-
nique (épaisseur optique d’environ 0,03, correspondant & peu d’années apres 1'éruption
volcanique) "vulcan 2”7, le modele volcanique aigu (épaisseur optique d’environ 0,1, cor-
respondant a peu de mois apres 1’éruption volcanique) "vulcan3” et le modele volcanique
extréme (épaisseur optique d’environ ou supérieur a 0,3, correspondant a peu de semaines
apres 1’éruption volcanique) "vulcan 47,

— la saison, celle de printemps — été "season 17, et celle d’automne — hiver "season 27, la
concentration des particules étant plus grande pendant 1'été et le printemps,

— et la visibilité au sol (vis) qui est la distance horizontale maximale a laquelle il possible

de voir clairement.

L’atténuation du rayonnement a la traversée d’un milieu contenant des aérosols, peut étre
traduite par la loi de Lambert-Beer, par un facteur exp(—7ue,), OU Ty, est I'épaisseur optique
des aérosols. 7,., représente I'atténuation totale induite par les aérosols sur toute la colonne at-
mosphérique a une longueur d’onde donnée. La visibilité au sol est intimement liée a I’épaisseur

optique des aérosols et a la couleur du ciel, comme le montre le tableau [4.4]

’ couleur du ciel \ visibilité au sol \ épaisseur optique a 1 um ‘
bleu profond > 100 km 0,01 - 0,02
bleu pur 60 km - 100 km 0,03 - 0,06
bleu délavé 30 km - 50 km 0,08 - 0,15
bleu laiteux a blanchatre | 12 km - 25 km 0,20 - 0,40

TABLE 4.2 — couleur du ciel, visibilité et épaisseur optique des aérosols a la longueur d’onde
1 pm [Perrin and Vaugel |1982]
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4.4 Estimation de l'influence des aérosols

Taer €St sensible aux propriétés micro-physiques des aérosols telles que la concentration
intégrée verticalement et la distribution statistique des tailles de chaque type d’aérosol. 7.,

peut étre déterminé en fonction du coefficient d’atténuation a,ey des aérosols par [Liou, [1980] :

Taer\ = / aaer)\(z)dz (412)
0

En décrivant la distribution statistique des tailles des aérosols par dn/dr, ou dn est le
nombre de particules dont le rayon est compris entre r et r 4 dr, le coefficient d’atténuation

Qgera & une altitude z est donné par :

rmar g
aaer)\<z) :/ Oe) T;Eﬂr>d7ﬂ (413)

ol o,y est la section efficace d’atténuation pour une particule donnée [Liou, 1980]. La distri-
bution typique de taille des particules est comprise entre 7,,;, = 0,01 pm et r,,,, = 10 ym
[Lioul [1980]. Les caractéristiques des aérosols (rayon effectif, section efficace, coefficient d’ex-
tinction, densité, distribution de tailles) sont difficiles a évaluer avec précision |[Holzer-Popp
et al.| 2008]. La variation spectrale de I’épaisseur optique des aérosols est généralement calculée

a ’aide d'une méthode simplifiée :
Taer\ = ﬁ()\/)\M)_a (414)

ou Ay = 1000 nm, S est I’épaisseur optique des aérosols a la longueur d’onde 1000 nm et
0 < o < 4 est le coefficient d’Angstrom [Perrin and Vauge, [1982; Liou, |1980]. Le coefficient
d’Angstrom décroit avec une augmentation de taille des aérosols et peut étre considéré comme

un indicateur de la distribution de taille des aérosols.

Pour estimer l'influence sur I'éclairement incident au sol d’une variation des propriétés
des aérosols, nous calculons un éclairement de reférence F,.; pour une épaisseur optique des
aérosols a 550 NM Tuer 550 nm de 0,1, v de 1,5 et les types d’aérosol de haze 1, vulcan 1 et season 1.
Ensuite nous faisons varier les parametres T,e, 550 nm €t o décrivant 1’épaisseur optique spectrale

des aérosols (figure , gauche) et les différents modeles caractérisant le type d’aérosol (figure

[4.3] droite)
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FIGURE 4.3 — erreur absolue sur I’éclairement spectral, due a la variation des propriétés des
aérosols, par rapport a un cas de reférence

Ici, Pangle zénithal solaire est 30°, la hauteur d’eau précipitable 15 kg m~2, le contenu en ozone
300 DU et I’albédo du sol 0. haze 1, 4, 5 and 6 correspondent respectivement aux aérosols de
type rural, marin, urbain et troposphérique pour les altitudes 0 km a 2 km.

La ﬁgure (gauche) montre I'influence de I’épaisseur optique des aérosols sur I’éclairement
arrivant au sol. L'influence due a « est grande, elle atteint 20 % d’écart pour @ = 2 et décroit
avec la longueur d’onde. Plus a augmente, plus I’éclairement global décroit. L’influence de
Taer 550 nm €St similaire a celle de «. La figure (gauche) montre l'influence du type d’aérosol.
Les écarts dus aux modeles haze sont moins importants que ceux dus a ’épaisseur optique
des aérosols et atteignent 3 %. L’influence des modeles vulcan et season est tres faible : les
écarts relatifs sont inférieurs a 0,5 %. Pour ce qui est de I’éclairement total (intégré de 0,3 um
a 4 pm), nous obtenons respectivement des écarts de 3 % et 8 % pour Taer 550 nm = 0,25 et 0,5
de 2 %, 3 % et 30 % pour o = 1, 2 et 2,5 et de 2 % pour haze 5. Rappelons que ce calcul est
fait avec un angle zénithal solaire de 30° et que les écarts relatifs croissent avec I’angle zénithal

solaire. On aura par exemple un écart de 5 % pour haze 5 si ’angle zénithal solaire est de 45°.
Nous retenons donc, comme parametres nécessaires pour caractériser les aérosols,

— DI’épaisseur optique spectrale (décrit par a et Tuer 550 nm Ou ) qu’il faut connaitre avec
une bonne précision,

— le modele d’aérosol dans la couche inférieure de I’atmosphere, dans laquelle est concentré
I’essentiel des aérosols,

— les modeles vulcan et season peuvent étre pris par défaut.
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4.5 Estimation de 'influence des nuages

4.5 Estimation de I’'influence des nuages

Un nuage est caractérisé par son épaisseur optique 7., son type (water cloud ou nuage
a gouttelettes d’eau, ice cloud ou nuage a cristaux de glace), l'altitude du sommet (24),
laltitude de la base (2pt), la densité de liquide et le rayon effectif (r.rs) des particules pour
chaque altitude. Dans cette étude, nous nous intéressons tour a tour a 'influence de 7., 2,
Zbot €t Tesy. Nous considérons dans un premier temps la densité de liquide (1 g/m?® pour water
cloud et 0,005 g/m? pour ice cloud) et le rayon effectif des particules (10 ym pour water cloud

et 20 pm pour ice cloud) comme constants quel que soit Paltitude.

4.5.1 Influence de I’épaisseur optique des nuages

Pour les mémes conditions atmosphériques, nous calculons, grace au code de transfert
radiatif libRadtran, les éclairements totaux direct et global arrivant au sol pour différentes

valeurs d’épaisseur optique des nuages (figure .

On remarque que l’éclairement, direct ou global, arrivant au sol chute rapidement avec
I’épaisseur optique des nuages ; I’éclairement direct s’annule pour une valeur de 7. d’environ 7.
L’augmentation de I’épaisseur optique induit une forte diminution du pourcentage d’éclaire-
ment direct. C’est pourquoi en présence de nuage, il y a généralement peu de rayonnement et
pas de rayonnement direct. L’atténuation de ’éclairement global est plus forte pour le nuage

a cristaux de glace pour une méme épaisseur optique.

Déterminons les indices de ciel clair pour quelques valeurs d’épaisseur optique des nuages,

afin d’évaluer son influence sur la distribution spectrale. Pour cela,

Eclearsky

— nous calculons I'éclairement global descendant £ .,

pour une atmosphere sans nuage,
— pour la méme atmosphere, nous introduisons un nuage dont 1’épaisseur optique varie,
— puis, nous déterminons l'indice de ciel clair en faisant le rapport de I’éclairement global
Egiopar obtenu a Eeem™ (figure [1.5)).
La figure montre que méme pour une épaisseur optique des nuages constante spectra-
lement, on obtient une variation spectrale importante de sa transmittance. Cette variation
spectrale est due a la diffusion. On remarque aussi que, pour des faibles épaisseurs optiques,

la transmittance des nuages est quasiment constante dans 'ultraviolet et le visible. A partir

de 7.=15, la transmittance s’annule pour des longueurs d’onde supérieures ou égales a 2,5 ym.
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FIGURE 4.4 — influence de ’épaisseur optique des nuages sur les éclairements direct (Egirect)
et global (Ejoba)- A gauche le cas d'un nuage a gouttelettes d’eau (water cloud) et a droite
le cas d'un nuage a cristaux de glaces (ice cloud). Les principales entrées sont ’angle zénithal
solaire (30°), la hauteur d’eau précipitable (15 mm), le contenu en ozone (300 DU), 'albédo
du sol (0.2) et la visibilité (50 km).
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FIGURE 4.5 — influence de I’épaisseur optique des nuages sur la distribution spectrale du
rayonnement
Il s’agit ici de nuages a gouttelettes d’eau. Les autres entrées sont les mémes que celles de la

figure [4.4]
4.5.2 Influence du rayon effectif des particules

Considérons d’abord le rayonnement direct. D’apres I’équation [3.30] I’atténuation du rayon-
nement direct a la traversée d'un nuage est uniquement due a I’épaisseur optique. Ainsi, la
variation de la position verticale ou de I’épaisseur géométrique du nuage n’a aucune influence

sur ’éclairement direct arrivant au sol.

En ce qui concerne le rayonnement global, fixons pour nos calculs la masse volumique de
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4.5 Estimation de 'influence des nuages

'eau égale & 1 g m™2 pour water cloud et 0,005 ¢ m—® pour ice cloud et le couple (240p, 2b0r) 6gal
respectivement (2 km, 5 km) pour water cloud et (10 km, 11 km) pour ice cloud. Calculons &
partir de libRadtran pour différents rayons effectifs des gouttelettes, le rapport entre 1’éclaire-
ment obtenu et celui qu’on aurait obtenu s’il n’y avait pas de nuage, a différentes épaisseurs
optiques (figure . On voit que I'éclairement augmente faiblement avec le rayon effectif des
particules. Cette augmentation crée un écart absolu sur la transmittance des nuages atteignant
0,07 (pour les tests faits) mais reste négligeable devant 'influence de 1’épaisseur optique des
nuages. c¢’est-a-dire qu’on peut considérer que l'atténuation par un nuage est indépendante du
rayon effectif des goutelettes.

Nous déduisons que contrairement a I’épaisseur optique, I'influence de la variation du rayon
effectif des nuages est quasi-nulle, y compris en ce qui concerne la distribution spectrale. Il en
est de méme pour la densité de liquide dans les nuages.

1 ——reffw =3 um

—=—reffw = 10 pm
—+—reffw = 50 pm

0.8 reffi= 10 pm
——reffi = 20um

N \ \\\ o
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FIGURE 4.6 — rapport de I’éclairement par 1’éclairement a ciel clair pour différents rayons
effectifs des gouttelettes(r.ss)
Teffw correspond au water cloud et r.p; correspond au ice cloud. E;ﬁzggfky . éclairement global

par ciel clair. Les principales entrées (en dehors des caractéristiques du nuage) sont les mémes
que celles de la figure [£.4]

4.5.3 Influence de I’épaisseur géométrique et de la position verticale

des nuages

Considérons un nuage d’épaisseur géométrique zi,, - 2pr = 1 km et d’épaisseur optique

Te = 3. Ziop €t zpor désignent respectivement les altitudes au sommet et a la base du nuage.
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4 Influence de 'atmosphere et de la réflectance du sol sur 1’éclairement

Calculons & laide de libRadtran, pour différentes altitudes du nuage (figure [4.7), les éclaire-

ments a l'entrée, a la sortie du nuage et arrivant au sol. La figure [4.7] présente ces éclairements

globaux
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FIGURE 4.7 — éclairements globaux a l'entrée Egiopaitop, 2 la sortie du nuage Fgopapor €t au sol

Eglobal
Les principales entrées (en dehors des caractéristiques du nuage) sont les mémes que celles

de la figure . Ziop €6 2ot désignent respectivement les altitudes au sommet et a la base du
nuage.

Les éclairements globaux et directs au-dessus et a la sortie du nuage augmentent avec
I’altitude de celui-ci pour un méme 7. La différence entre les deux éclairements au sommet et
a la base du nuage croit avec 7.. On observe que cette différence ne change pratiquement pas
avec la position verticale du nuage. Ce dernier a une influence négligeable sur 1’éclairement
recu au sol. Ceci a été observé pour toutes les simulations qui ont été faites pour des positions

verticales et épaisseurs géométriques typiques des différents types de nuage (tableau |4.3)).

Types de nuage Hauteur Epaisseur Température Pression vo- | Contenu en va- | Densité
de la base | (km) moyenne (K) | lumique (mb) | peur d’eau (g | volumique
(km) cm™2) (cm™3)

Etage inférieur (Cu, Sc) 1,7 0,45 288 17,044 0,577 300

Stratus (St) 1,4 0,1 291 20,630 0,154 178

Etage moyen (As, Ac) 4,2 0,6 274 6,566 0,311 450

Nimbostratus (Ns) 14 40 280 10,013 3,008 330

Cumulonimbus (Cb) 1,7 6,0 270 4,898 2,357 75

Etage supérieur (Ci, Cs, Cc) 4,6 1,7 234 0,144 0,023 0,1

TABLE 4.3 — types de nuage, d’apres [Liou, 1976]. Cu : Cumulus, Sc : Stratocumulus, As :
Altostratus, Ac : Altocumulus, Ci : Cirrus, Cc : Cirrocumulus, Cs : Cirrostratus

Nous maintenons pour nos calculs la masse volumique de 'eau égale & 1 g m~3 pour water
cloud et 0,005 g m~3 pour ice cloud et le rayon effectif des particules égale & 10 ym pour water

cloud et 20 pum pour ice cloud. Nous calculons pour chaque position verticale et épaisseur
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4.5 Estimation de 'influence des nuages

géométrique, le rapport entre 1’éclairement obtenu et celui qu’on aurait obtenu s’il n’y avait

pas de nuage (tableau , pour différentes épaisseurs optiques.

Types de nuage zbot et | e =1 Te = 3 Te =5 Tc = 15 T = 30 Te = 60 1. = 100
ztop (km)
water cloud
St, Cu, Sc 1-2 0,934 0,807 0,703 0,415 0,251 0,135 0,082
2-3 0,932 0,804 0,700 0,416 0,253 0,138 0,084
As, Ac 3-8 0,931 0,803 0,699 0,415 0,253 0,137 0,083
4-7 0,931 0,803 0,699 0,416 0,254 0,139 0,085
Ns 1-4 0,932 0,803 0,698 0,412 0,249 0,135 0,081
2-6 0,931 0,803 0,698 0,414 0,251 0,136 0,083
Cb 1-7 0,931 0,802 0,697 0,412 0,249 0,134 0,081
2-10 0,931 0,802 0,698 0,414 0,251 0,136 0,082
ice cloud
Ci, Cc, Cs 10 - 11 0,895 0,719 0,593 0,309 0,177
2-3 0,896 0,720 0,593 0,307 0,175
1-2 0,899 0,723 0,595 0,305 0,172

TABLE 4.4 — rapport de ’éclairement par I’éclairement par ciel clair pour différentes épaisseurs
géométriques et optiques et positions verticales du nuage. zpr €t 240, sont respectivement les
altitudes a la base et au sommet du nuage. L’albédo du sol est nul et les autres entrées du ciel
clair sont les mémes que celles de la figure

On voit que, qu'il s’agisse des nuage a gouttelettes d’eau (water cloud) ou des nuages a
cristaux de glaces (ice cloud), I'influence de la position verticale ou de 1’épaisseur géométrique
est négligeable devant celle de I’épaisseur optique : les valeurs sont quasi-constantes sur une
colonne pour un meéme type de nuage. En fait, en considérant que les nuages ont toujours la
méme épaisseur géométrique et sont toujours a la méme position, I’erreur absolue obtenue sur
la transmittance des nuages dépasse rarement 0,005.

L’équation montre que, suite aux réflexions entre le sol (lorsque 1’albédo est non nul)
et 'atmosphere, il se produit une augmentation de I’éclairement qui croit avec I'albédo du sol.
Pour étudier I'influence de I’ensemble "position verticale et épaisseur géométrique du nuage et
albédo du sol”, pour les différents (zpor, 210p) du tableau et pour différents albédos du sol,
nous calculons la transmittance des nuages (figure .

On voit que les courbes sont regroupées suivant les valeurs d’albédo, ce qui confirme 'in-
fluence de I'albédo du sol sur ’éclairement.

Etant donné que la densité est plus grande dans les nuages qu’ailleurs, plus le nuage est bas,
plus fortes sont les réflexions entre ’atmosphere et le sol et plus grande est la transmittance du
nuage. Par ailleurs, pour une épaisseur optique donnée, plus I’épaisseur géométrique est faible
plus la densité est grande et plus le rayonnement est atténué. La transmittance des nuages
change donc avec (zpor, 2top). La figure montre que cette variation est tres faible dans la

plupart des cas : pour différentes épaisseurs géométriques et positions verticales du nuage, les
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4 Influence de 'atmosphere et de la réflectance du sol sur 1’éclairement
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FIGURE 4.8 — transmittance apparente des nuages pour albédos non nuls. Il s’agit ici de water
cloud. Les épaisseurs géométriques et positions verticales du nuage sont celles décrites au
tableau [£.4] L’albédo spectral de la neige ancienne est donnée a la figure 4.9

courbes des transmittances se superposent.
Nous observons une importante influence de (2pot, 2t0p) pour un sol enneigé. Mais, méme
pour ce cas, la variation de transmittance reste inférieure a 0,03 pour des épaisseur optiques

7. inférieures ou égales a 20 (ce qui représente environ 80 % des cas).

Nos résultats sont similaires a ceux de Kuhleman et Betcke [Kuhleman and Betcke, |1995]

qui trouvent que la variation maximale du rapport entre I’éclairement au sol et 1’éclairement
extraterrestre
— pour différentes positions verticales et épaisseurs géométriques du nuage est d’environ 8
% et est obtenue a 7. ~ 60. Précisons que la quantité typique d’éclairement au sol pour
une telle épaisseur optique de nuage (water cloud) est de 150 W m™2,

— pour différents rayons effectifs du nuage est d’environ 6 % et est obtenue a 7. ~ 24.

[Perrin and Vauge, [1982] montrent que 'atténuation du rayonnement est beaucoup plus

importante dans les nuages qu’ailleurs dans ’atmosphere. Les calculs précédents montrent que
cette atténuation dépend essentiellement de 1’épaisseur optique, qui est le parametre atténuant
le plus le rayonnement, et du type de nuage. Les influences du rayon effectif des particules, de
I’épaisseur géométrique et de la position verticale du nuage sont négligeables devant celles des
deux variables précédentes. Nous concluons qu’il est nécessaire d’avoir les meilleures résolutions

possibles pour 'épaisseur optique et le type des nuages. On peut se passer de l'information
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4.6 Estimation de l'influence de 1’albédo du sol

sur la position verticale et sur ’épaisseur géométrique du nuage et se contenter des valeurs

moyennes sur le rayon effectif des nuages.

4.6 Estimation de I'influence de 1’albédo du sol

Le rapport de I’éclairement ascendant a I’éclairement descendant (albédo p) change beau-
coup avec la nature du sol. Il vaut 0 pour un corps noir qui absorbe tout le rayonnement et
1 pour un corps lambertien n’absorbant rien et diffusant de fagon isotrope dans toutes les

directions tout le rayonnement qu’il recoit. Le tableau en donne quelques valeurs typiques.

Nature du sol Valeurs Valeurs Nature du sol Valeurs Valeurs
moyennes moyennes
Sable sec 0,1a04 0,25 Neige fraiche 0,72 0,8 0,8
Déserts 0,24a0,4 0,3 Neige ancienne 0,5 a 0,7 0,6
Prairies, herbages 0,2a0,3 0,25 Habitat tres dense 0,1a0,2 0,15
Foréts 0,140,2 0,15 Habitat 0,154 0,25 | 0,2

TABLE 4.5 — valeurs typiques de 1’albédo du sol (intégrée sur les longueurs d’onde) [Perrin and
Vauge, [1982]

Par ailleurs, pour un type de sol donné, la valeur de I'albédo varie avec la longueur d’onde
(figure . Elle peut étre tres importante et plus grande que la valeur moyenne de I'albédo.
Par exemple, I’albédo de la neige avoisine 1 pour les petites longueurs d’onde et 0 pour les
grandes ; celle de la végétation est beaucoup plus importante pour le visible (dans le vert) et

I'infrarouge qu’ailleurs. Il est donc nécessaire de prendre en compte la distribution spectrale

de 'albédo du sol.
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FIGURE 4.9 — variation spectrale de I’albédo pour quelques types de surface [Justus and Paris,
1987]
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4 Influence de 'atmosphere et de la réflectance du sol sur 1’éclairement

Pour étudier en premiere approximation I'influence de ’albédo du sol p, nous utiliserons la

formule empirique de [Perrin and Vauge, [1982] qui évalue 'éclairement additionnel, E4;, dit

a la réflexion par le sol :

4
VIt

Eqipr = 0,90Egi0bal p—0 €Xp(— ) (4.15)

o Egiopar p=0 est 1'éclairement global obtenu si I'albédo du sol est égal a zéro. Le facteur de

trouble de Linke T}, dont la valeur typique pour I’Afrique et I’Europe est de 3, caractérise le

contenu en aérosol de 'atmosphere. Il peut étre lié a la visibilité (vis) selon [Perrin and Vaugel,

:

24

T p—
b In(vis)

~2.4 (4.16)

Ainsi, la variation de I'éclairement global Ey par rapport a l'albédo p et I'erreur relative

causée par la non-prise en compte de celle-ci peuvent étre approchées comme suit :

dEglobal 0 9E —4
— G = —n X
dp ) global p=0 p(m) (4 17)
Eglobal_Eglobal p=0 — O,Qﬁ
Eglobal exp(4/\/TL)+O.9ﬁ

Pour évaluer l'influence de I’albédo pour un ciel sans nuage (figure 4.10)), nous faisons
varier l'angle zénithal solaire (65) et la visibilité (vis). Pour chaque cas nous calculons les
erreurs relative (%) et absolue (W m™2), commises si on négligeait 'albédo du sol p alors

qu’elle est égale a 0,2.
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FIGURE 4.10 — erreurs relative et absolue sur ’éclairement lorsque 1'albédo du sol est négligé
alors qu’il est égal a 0,2. L’angle zénithal solaire et la visibilité sont ici notés sza et vis
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4.7 Réflectance bidirectionnelle et ombrage inter-pixel

L’influence de I’albédo varie et décroit avec la longueur d’onde méme dans le cas ou ’albédo
est constante spectralement, parce que 'intensité de la diffusion décroit. Elle croit avec 'aug-
mentation de la turbidité atmosphérique, et donc décroit avec la visibilité, comme le montre
I’équation Ceci s’explique par I'augmentation de la rétrodiffusion consécutive a l'aug-
mentation de la turbidité de I'atmosphere. L’influence diminue lorsque 1’angle zénithal solaire
(0) croit. Ceci est du a ce que la quantité de rayonnement arrivant au sol, dont la quantité
susceptible d’étre rétrodiffusée, diminue avec I'augmentation de ’angle zénithal solaire. La
présence des nuages augmente 'influence de 1'albédo. La figure montre que la variation
relative de la transmittance du nuage avec 1’albédo croit avec 1'épaisseur optique du nuage

(7.). Ainsi, plus 7. est grand, plus I'écart relatif est élevé.

4.7 Réflectance bidirectionnelle et ombrage inter-pixel

La réflexion du rayonnement au sol varie avec les angles d’incidence et d’observation ou
visée. Plusieurs modeles existent pour décrire la réflectance bidirectionnelle du sol [Rahman
et al. [1993; (Cabot,, 2005} [Vermote et al., [1997; Chappell et al., [2006; Lavergne et al., 2007].
Nous utilisons ici le modele semi-empirique Rahman-Pinty-Verstraete (RPV) exploité dans le
code libRadtran. Dans ce modele, la réflectance du sol p est donnée par [Rahman et al.| 1993}

Pinty et al., 2000; |Wildlowski et al., [2003] :

P(Os, s, 0u, 005 P05 Pes G, k) = poM (05, 05, k)PrG (05, 00, k) H (05, @5, 0, 00, pe) (4.18)

oll pg est un parametre arbitraire caractérisant ’amplitude de la réflectance de la surface; il
doit étre supérieur ou égal a 0 et la moyenne de la réflectance sur les angles de visée doit
étre inférieure a 1. H est la fonction décrivant ’effet hot-spot caractérisé par une tres forte
réflexion dans la direction d’incidence et M et pye sont les fonctions angulaires symétrique
et asymétrique du modele. M, la fonction de Minnaert [Minnaert} 1941] modifiée, est donnée

par

cos* 14, cosF~14,

M0, ps, k) =
(65, 5, K) (cosfs + cos )1 =F

(4.19)

ou by, ¢, et 0, @, sont les angles zénithaux et azimutaux respectivement d’incidence et de

visée. Le parametre k£ indique I'anisotropie de la surface. Pour une surface quasi lambertienne
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4 Influence de 'atmosphere et de la réflectance du sol sur 1’éclairement

(faible variation angulaire de la réflectance), k est proche de 1. k est inférieur (ou supérieur)
a 1 lorsque la réflectance croit (ou décroit) avec I'angle zénithal de visée 6,. La fonction de
phase d’Henyey-Greenstein (voir équation de 'annexe A), pyq, est ajoutée pour moduler
les contributions des diffusions avant et arriere. Le parametre g caractérise 'orientation de la
réflexion. H est donnée par

1- c
H(st(psaevaevaPCaG) =1+ H—pG!, avec

G = [tan® 0, tan® 6, — 2tan 0, tan 6, cos(p, — @, )]/ (4.20)

Ainsi, po, pe, k et g sont nécessaires pour décrire la réflectance bidirectionnelle par le modele
RPV. Ces parametres dépendent de la nature du sol. La figure[£.1T]donne la variation angulaire
de la réflectance d’une forét de coniferes dans le proche infrarouge. On observe une importante

variation de la réflectance autour de ’albédo. Cette variation peut étre supérieur a 0,1.

0,3
0,25
angle azimutal
o 02 solaire
£ ——234°
i)
3 0,15 —-240°
o
= 01 -250°
—3=260°
0,05
—ie=—270°
0
0 20 40 60 80

angle zénithal solaire (°)

FIGURE 4.11 — variation angulaire de la réflectance d’une forét de coniferes dans le proche
infrarouge. Ici les angles zénithal et azimutal de visée sont respectivement 52° et 234°

Précisons que le modele RPV ne s’applique qu’en dehors des eaux. La réflectance des eaux
varie fortement, de zéro a des valeurs tres elevées; elle dépend en plus de la vitesse du vent

[Lefevre et al.l 2007].

Ainsi, en considérerant ’albédo du sol au lieu de la réflectance bidirectionnelle, on commet
une erreur importante sur ’éclairement refléchi par le sol, diffusé par I'atmosphere et aug-
mentant la fraction diffuse de I’éclairement. Cette ommission est tres souvent faite pour des

raisons opérationnelles a cause du manque de données décrivant le sol.
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4.8 Conclusion sur les parametres les plus influents

Dans un pixel donné, le cosinus de 'angle d’incidence 6(c,, 8,) local vérifie :

cos0(ay, B,) = (coswy cosdcos® + sindsin @) cos 5, 4+ coswy, cos d sin P cos ay, sin 3,

+ sinwy, cos 0 sin asin F — sin 6 cos P cos oy, sin 3, (4.21)

ou wy, est I'angle horaire solaire, ¢ est la déclinaison solaire pour I’année et le jour considéré,
® est la latitude du point considéré, et (a,, 3,) correspond a l'orientation de la pente locale,
respectivement en azimut et en tilt. Tres souvent, pour des raisons opérationnelles, le calcul
d’éclairement est fait selon I’hypothese d’une pente nulle a 'intérieur du pixel. Le cosinus de

I’angle d’incidence vérifie alors :

cos §(0,0) = coswy, cos 6 cos ¢ + sin d sin @ (4.22)

Si tel n’est pas le cas, ’éclairement du pixel est modifié par le rapport :

cos@ //pml cos (v, B,)dp (4.23)

4.8 Conclusion sur les parametres les plus influents

Pour une position relative terre - soleil donnée, I’éclairement monochromatique arrivant au

sol peut encore s’exprimer comme suit :

E:EtoaT + Eathrsol

direct diffus (4.24)

Eioq est I'éclairement extra-atmosphérique, 1" est la transmittance directe donnée par

T = exp(—Tatm)

avec Tam = Te + Taer + Tgaz (425)

OU Tatm, Tes Taer €6 Tgq» sont respectivement les épaisseurs optiques dues a toute ’atmo-
sphere, aux nuages, aux aérosols et a I’ensemble des gaz. F, im0, qui est I'éclairement diffus,
dépend de 'éclairement extra-atmosphérique, des différentes propriétés radiatives des parti-

cules atmosphériques et de la réflectance du sol. L'impact des différents parametres atmosphé-
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4 Influence de 'atmosphere et de la réflectance du sol sur 1’éclairement

riques change beaucoup d’un parametre a autre. A titre d’exemple : une erreur de 2 % sur
I’éclairement global total peut étre due a une déviation de 1° sur 'angle zénithal solaire, de
0,25 sur ’épaisseur optique du nuage, de 0,10 sur I’épaisseur optique des aérosols, de 0,2 sur
I’albédo du sol, de 5 mm sur la hauteur d’eau précipitable ou de plus de 100 DU sur le contenu
en ozone.

Nous avons quantifié I'influence des différents parametres atmosphériques sur 1’éclairement
arrivant au sol. Les nuages (épaisseur optique des nuages et type) sont le parametre influencant
le plus 'éclairement. Les nuages ont également des variations spatiale (=~ 30 m) et temporelle
(~ 10 min) élevées [Rossow and Schiffer, [1999]. Le contenu et le type d’aérosols, le contenu
en vapeur d’eau et le profil atmosphérique ont une grande influence sur ’éclairement, parti-
culierement en ciel clair. [Wald and Baleynaud, [1999] et [El-Metwally et al., [2008] montrent
des variations notables sur la transmittance atmosphérique dues a la pollution locale dans les
villes a I’échelle de 100 m. L’albédo du sol et sa distribution spectrale ont une influence impor-
tante sur la composante diffuse de I’éclairement ainsi que la distribution spectrale de celle-ci.
Sa variation spatiale est tres forte et sa variation temporelle est saisonniere. L’influence de
I'ozone est forte sur I'éclairement ultraviolet, mais reste faible sur I’éclairement total (intégré
sur toutes les longueurs d’onde).

Les influences de la position verticale et de I'épaisseur géométrique des nuages dans I'atmo-
sphere sont négligeables quelque soit ’albédo du sol. I’atmosphere peut donc étre modélisée,
pour le calcul du rayonnement au sol, comme étant constituée d’une partie sans nuage et d’une
couche de nuage.

Nous avons ainsi trouvé que la solution de I’équation de transfert radiatif pour une at-
mospheére nuageuse est équivalente au produit de 'éclairement par ciel clair E€skY par

I'ensemble "extinction due aux nuages et contribution de la réflectance du sol” T} ,ages+-s0l
clearsk
E=F Yok Tnuages+sol (426)

Cette équation sous-tend les méthodes Heliosat précédentes et de maniere générale toutes les
méthodes utilisant le méme principe.

Cependant, c’est a notre connaissance la premiere fois qu'une démonstration est faite. D’un
point de vue pratique, cette observation permet d’envisager un développement modulaire de
méthode exploitant un code de transfert radiatif pour estimer 1’éclairement au sol.

Les résultats de ce chapitre constituent la base pour I’établissement de la méthode, dite
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4.8 Conclusion sur les parametres les plus influents

Heliosat-4, exploitant un code de transfert radiatif et des données de satellites météorologiques
pour dériver le rayonnement incident au sol tous les 3 km et quart-d’heure sur I’Europe et
I’ Afrique. Les entrées nécessaires a Heliosat-4 ont été identifiées, une estimation de I'importance

relative de leurs incertitudes sur le resultat final a été obtenue.
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CHAPITRE b

Heliosat-4 : une nouvelle méthode pour estimer le rayonnement au sol

La connaissance des caractéristiques du rayonnement solaire incident est nécessaire dans
un nombre important de domaines et particulierement dans le domaine de ’énergie. Des sta-
tions au sol mesurent l'irradiation : généralement la composante globale et plus rarement les
composantes directe, diffuse et la distribution spectrale. Le nombre de stations de mesures
est limité par les cotts d’investissement et de maintenance et les estimations précises ne sont

assurées que pour des domaines restreints.

Apres les lancements, dans les années 70, des premiers satellites météorologiques, plusieurs
applications de ces images satellitales ont émergé parmi lesquelles les méthodes pour estimer
l'irradiation solaire au niveau du sol [Tarpleyl 1979; |Gautier et al., [1980; [Pastre], 1981; |Bé-
riot], [1984; Moser and Raschkel 1984; (Cano et al., [1986; Griiter et al., [1986; |Schmetz, 1989].
Le savoir-faire et les connaissances acquises croissent en méme temps que les exigences des
utilisateurs des données d’irradiation et aussi, fort heureusement, avec la technologie et les
capacités des capteurs et donc avec la qualité des entrées du modele. En continuité avec les
travaux précédents, nous proposons une méthode qui pourrait mieux combler les attentes des

utilisateurs.
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5.1 De I'image satellitale a 1’éclairement au sol : les méthodes inverses
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FIGURE 5.1 — modelisation inverse et modelisation directe de ’éclairement. Dans les méthodes
inverses, les entrées sont les images satellitales et une inversion du signal est faite. Dans les
méthodes directes, les entrées sont les constituants atmosphériques et une simulation de la
propagation du rayonnement est faite.

5.1 De I'image satellitale a I’éclairement au sol : les mé-

thodes inverses

La plupart des méthodes existantes exploitent en temps réel ou quasi-réel les images satelli-
tales pour évaluer I’éclairement au sol. Ces méthodes ont pour principe le fait qu'une variation
de luminance percue par le capteur est considérée comme une variation de la couverture nua-
geuse au dessus du pixel et ont pour entrées les images satellitales brutes ou étalonnées. Nous
les appelons méthodes inverses (voir figure parce que leurs entrées résultent de I’ensemble
des interactions rayonnement-atmosphere-sol et ne sont pas des parametres optiques comme
ceux étudiés précédemment. La plupart des méthodes inversesE] sont divisées en deux parties :
conversion de l'image en indice d’ennuagement et conversion de l'indice d’ennuagement en

éclairement

1. Les méthodes de |[Tarpleyl |1979] et de [Gautier et al.||[1980], par exemple, n’utilisent pas I'indice d’ennua-
gement. Pour la méthode de Tarpley, I’éclairement est déterminé en fonction de la fraction nuageuse au dessus
du pixel. Pour la méthode de Gautier et al., le modele d’atmosphere nuageuse integre, en plus, le coefficient
d’absorption et ’albédo des nuages.
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5 Heliosat-4 : une nouvelle méthode pour estimer le rayonnement au sol

5.1.1 Conversion de I'image (constituée compte numériques) en in-

dice d’ennuagement

L’indice d’ennuagement n.. (encore appelé luminance normalisée [Moser and Raschke), [1984]
ou coefficient de couverture effective des nuages [Martins et al., 2007]) est le parametre clé
des méthodes inverses. Cet indice résulte d’une comparaison entre ce qui est observé par le
capteur a ce qui devrait étre observé au-dessus de ce pixel si le ciel est clair (sans nuages). I
représente en quelque sorte I'atténuation optique de I'atmosphere et peut s’exprimer comme

suit :

quantite — quantiteqir

quantitenyqge — quantiteqqr
quantite — min

(5.1)

maxr — min

min et max, déterminés par analyse statistique et correspondent respectivement aux va-
leurs mesurées par ciel clair (quantite.q;,) et par ciel couvert (quantite,yage)-

Le terme "quantite” est

— la luminance mesurée par le capteur (ou réfléchie par 'atmosphere) [Moser and Raschke,
1984} Martins et al., [2007],

— ou bien l'albédo planétaire (la réflectance vue par le satellite) pgq, comme dans les
méthodes Heliosat |[Cano et al., [1986; Diabaté et al., [1988; Beyer et al., |1996; Rigollier
et al., 2004} Lefevre et al, 2007] et la méthode de Perez [Perez et all 2002].

5.1.2 Conversion de I'indice d’ennuagement en éclairement

Le calcul de I’éclairement se fait
— a partir de l'indice de clarté Kr [Cano et al., [1986; |Griiter et al [1986; Diabaté et al.,

1988, lié par une relation affine et de fagon empirique a I'indice d’ennuagement :

Ky =an. + b (5.2)

L’éclairement au sol E est ensuite déterminé par multiplication avec I’éclairement extra-

terrestre Ei,, :

Eglobal - Etoa KT (53)
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5.2 De la composition de I'atmosphere a I’éclairement au sol : les méthodes directes

ou bien a partir des transmittances claire T, et nuageuse 7,4 dérivées des parametres

climatologiques et de la position géographique (méthode Brazil-sr [Martins et al. 2007]) :

E= Etoa [Tclear(l - nc) + Tcloudnc] (54)
ou bien & partir de I'indice de ciel clair K, donné par [Beyer et al., |1996]
K.=1-n. (5.5)

ou par |Rigollier et al., 2004]
n.<—0,2 K.=1,2 (5.6)
—0,2<n.<0,8 K.=1—n,
0,8 <n.<1,1 K.=2,0667—3,6667n. + 1,6667n>
n.>11 K.=0,05
Précisons que min et max de correspondent ici aux valeurs minimale et maxi-
male les plus fréquentes de la série temporelle d’albédo Rigollier| [2000]. Ainsi, I'indice
d’ennuagement n. peut étre supérieur a 1.
L’éclairement au sol E est ensuite déterminé par multiplication avec 1’éclairement par

ciel clair Eclearsky .

E = Eclearsky Kc (57)

Dans le dernier cas, la variation de ’éclairement causée par les parametres atmosphériques

autres que les nuages est donnée par 6F = K, § E°™s K varie entre 0,05 et 1,2 |[Rigollier

et al., |2000], et sa moyenne est d’environ 0,6 en Europe.

5.2 De la composition de atmosphere a ’éclairement

au sol : les méthodes directes

Au lieu d’une approche inverse, le rayonnement au sol peut aussi étre obtenu a travers la

modélisation directe des différents effets atmosphériques sur le rayonnement incident et par

la, la déduction de I'intensité réfléchie, transmise ou diffusée (voir figure [5.1]).
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5 Heliosat-4 : une nouvelle méthode pour estimer le rayonnement au sol

Différentes approches peuvent étre utilisées :

— des paramétrisations simples de la propagation du rayonnement dans I’atmosphere. Ci-
tons le modele de Li-Leighton [Li et al., [1993; Hollmann et al., [2002]. Ce modele établit
une relation linéaire entre le rayonnement refléchi par I'ensemble sol-atmosphere E;b | et

le rayonnement incident au sol F a partir de simulations du transfert radiatif.

E = EO:uspl (:U’S7 U) - p2(ﬂs; U>E£Za (58)

ou Ej est I'éclairement extraterrestre pour un jour donné, u, est le cosinus de l'angle
zénithal solaire et u la hauteur d’eau précipitable. Les parametres p; et ps sont des
fonctions de ps et u |Li et al., (1993,

— des modeles s’appuyant sur des abaques, établissant une bijection entre le rayonnement
au sol et les parametres atmosphériques, comme le modele SICCS de Deneke and Feijt
[Deneke et al.; 2008]. Le modele SICCS calcule ’éclairement au sol par la relation sui-

vante :
s
FE=F., ﬁ T (5.9)

ou F. est la constante solaire, u4 le cosinus de ’angle zénithal solaire, r la distance terre-
soleil en unité astronomique et 7' la transmittance atmosphérique. La transmittance T’
est calculée a partir des propriétés des nuages dérivées des images du satellite Meteosat,

de la vapeur d’eau et de la surface du sol.

Il existe plusieurs modeles calculant I’éclairement par ciel clair (citons les modeles de Bird
[Bird and Huldstrom, [1980], de Molineaux [Molineaux et al., |1998|, de Gueymard |[Gueymard,
2001], ESRA |Greif et al., |2000; Rigollier et al. [2000; Geiger et al., 2002], SollS |[Mueller
et al., 2004]). Dans tous les modeles, l'influence de la précision de 1’éclairement par ciel clair
est tres forte sur la qualité de I’éclairement pour tout ciel. Le modele de ciel clair approprié
dépend du besoin (simplicité, distribution spectrale, composantes directe et diffuse) et des
entrées disponibles (trouble de Linke ou épaisseur optique des aérosols). Si la complexité et
le temps de calcul ne posent pas probleme, SollS est actuellement le meilleur choix puisqu’il
donne de bons résultats dans I'ensemble, et fournit en plus une distribution spectrale |[Ineichen)
2006]. C’est ainsi que le modele de ciel clair de la nouvelle méthode, de la nouvelle méthode

que nous élaborons, s’appuie sur SollS. Rappelons que dans les modeles directes et inverses,
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5.3 Heliosat-4, la nouvelle méthode

I’éclairement par ciel clair peut se calculer de la méme facon.

5.3 Heliosat-4, la nouvelle méthode

Heliosat-4, que nous proposons, est une méthode directe et s’appuie sur un CTR (Code de

Transfert Radiatif).

Nos objectifs sont les suivants :

fournir de maniere opérationnelle et en temps quasi-réel pour les pixels utilisables d’une
image Meteosat (9 millions de pixels, de résolution 3 km au nadir du satellite et a
chaque quart d’heure) les composantes directe et diffuse de 1’éclairement pour chacune
des 30 bandes Kato proposées par [Kato et al 1999 (soit 60 valeurs caractérisant le
rayonnement),

créer une base de données qui contiendra les caractéristiques de rayonnement. Nous
comptons sur une période de 10 ans pour le dimensionnement,

mettre sur pied un outil de diffusion des données de rayonnement en s’appuyant sur les

capacités du service web SoDa (www.soda-is.com |Gschwind et al., 2006]).

L’étude de sensibilité [chapitre 4] [Oumbe et al. [2008] nous a permis de déterminer les

principales entrées de la méthode, qui sont :

angle zénithal solaire et numéro du jour dans ’année,
type de nuage,

épaisseur optique des nuages,

épaisseur optique des aérosols et sa variation spectrale,
type d’aérosol,

albédo du sol et sa variation spectrale,

profil atmosphérique,

altitude du sol.

5.3.1 Concept ciel clair * "nuage - sol”

Nous avons montré [chapitre 4] [Oumbe et al., 2008] que la solution de 1'’équation de

transfert radiatif pour une atmosphere nuageuse est équivalent au produit de I’éclairement par

ciel clair B9 sky 3 I’ensemble “extinction due aux nuages et contribution de la réflectance du

sol” Thuages+sol- Cela nous amene a développer la méthode Heliosat-4 en deux parties distinctes :
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5 Heliosat-4 : une nouvelle méthode pour estimer le rayonnement au sol

une partie pour calculer E%€%sk¥ et une partie pour calculer Thyarestsor. L’ atmosphere peut
ges+

donc étre représentée comme a la figure [5.2]

sommet de
I’atmosphére
Etoa l
CIEL CLAIR
(sans nuage)
Eclearsky (p _ 0) l

NUAGES + interfaces

SURFACE DU SOL
E l sol

FIGURE 5.2 — représentation shématique du concept ciel clair * "nuage - sol”

En tenant compte du fait que

i) la variation de Tyqges+sor avec l'altitude z est négligeable et

i1) les parametres nuageux seront obtenus tous les quarts d’heure et a chaque 3 km et les
autres parametres seulement tous les jours et a chaque 50 km, I’éclairement au sol dans la

méthode Heliosat-4 sera déterminé comme suit :

E = Eclearsky f(Z) Tnuageersol (510)

j et 50 km 1/4 h et 3 km

Ici, chaque modele se distingue par ses résolutions spatiale et temporelle. Le premier modele

Ectearsky - j] prend en compte tous les parametres atmo-

calcule I'éclairement par ciel clair
sphériques sauf les nuages et I’albédo du sol et concentre I'essentiel des ressources en calcul.
Le deuxieme modele f(z) corrige l'altitude pour un site donné et le troisieme modele prend
en compte I'extinction due aux nuages et la contribution de I'albédo du sol Tuqegestsor- Les
deuxieme et troisieme modeles sont les plus simples et s’exécutent plus vite que le premier mo-
dele. Entre les deux parties de 'atmosphere de la figure[5.2] il se produit une série de réflexions.
Le troisieme modele doit donc avoir pour entrée, en plus des caractéristiques des nuages et du
sol, 'albédo sphérique de I’atmosphere sans nuage pgp,. Le premier modele calculera donc pg,p,
en plus de Eelearsky,

La méthode Heliosat-4 est schématisée par la figure [5.3] et son élaboration est présentée

ci-dessous.
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5.3 Heliosat-4, la nouvelle méthode

Paramétres
atmosphériques :

=p Journalier, 50 km x 50 km

—> 1/4 h, 3 km x 3 km H,0, aérosol, O, profil

| nuages

Code de Transfert Radiatif (libRadtran) +

Fonctions modélisant les variations de I'angle
zeénithal solaire et de I'élévation du site

y
Eclairements (ciel clair et

albédo nul)
NUAGES SANS NUAGES
v
Nuages : Albédo
Approximation du sol
Delta-Eddington i
Y

| .| Diffusions entre le
sol et I'atmosphére

|

Eclairements “tout ciel”
global, direct, diffus et
distribution spectrale

FIGURE 5.3 — représentation shématique de la méthode Heliosat-4. CTR signifie Code de
Transfert Radiatif. Les différentes étapes sont présentées dans la suite.

5.3.2 Diverses possibilités de calcul du rayonnement par ciel clair

[Rigollier, 2000] montre qu’une bonne estimation de I’éclairement par ciel clair est un
facteur crucial pour le calcul de I’éclairement. A partir d’un code de transfert radiatif (CTR),
I’éclairement peut étre calculé selon plusieurs modes opératoires que 1'on pourra choisir en
fonction des contraintes comme le temps de calcul, l'espace de stockage etc. [Introduction
générale].

Nous pouvons utiliser un solveur (ou un CTR) simple et donc plus rapide. Par exemple, en
utilisant le libRadtran avec comme solveur I'approximation a deux flux (décrite au chapitre
3), version de |[Kylling et al., [1995] (solveur "twostr”) au lieu de la méthode des ordonnées
discretes (solveur "disort”), le temps d’exécution est réduit d’un facteur 30. L’écart relatif, par
rapport & la méthode des ordonnées discretes, obtenue est en général inférieur a 2 % pour
les éclairements totaux. Cet écart est plus important pour les basses longueurs d’onde comme
'indique la figure [5.4] Si le calcul d’éclairement ultraviolet est prioritaire, alors ce solveur n’est
pas adapté.

Une autre solution consiste a construire des abaques. Pour ceci, il nous faudra calculer

71



5 Heliosat-4 : une nouvelle méthode pour estimer le rayonnement au sol

100 5
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FIGURE 5.4 — comparaison entre les éclairements spectraux obtenus avec disort (E_disort) et
ceux obtenus avec two-stream. Les écarts obtenus sont faibles dans I’ensemble, mais deviennent
importants dans 1'ultraviolet

les transmittances atmosphériques pour différents types de ciel clair et faire des interpolations
pour des types intermédiaires. S’inspirant de [Gimeno-Ferrer and Hollmann, 2002] et de 1’étude

de sensibilité au chapitre précédent, nous pourrions construire I’abaque suivant le tableau ci-

dessous.

parametres valeurs pour le CTR nombres
profil atmosphérique 6 profils AFGL 6

angle zénithal solaire  de 0 a 75 avec pas de 5° 16

type d’aérosol 4 types d’aérosol + pas d’aérosol 5

Taer 550 nm 07017 07057 0717 0727 0737 0757 1 7

e 0,1,15,2, 3,4 6
vapeur d’eau 0, 10, 20, 30, 40, 60, 80, 100 kg m~2 8

ozone 250, 300, 350, 400 DU 4
altitude du site 0,0,5,1,1,5, 2,25, 3,4, 5, 6,8 km 11

7096320 cas

TABLE 5.1 — exemple d’abaque pour le calcul d’éclairement par ciel clair. 7,e, 550 nm €t «
décrivent 1’épaisseur optique spectrale des aérosols. CTR signifie Code de Transfert Radiatif.
Le CTR ici est libRadtran.

L’écart relatif obtenu suite aux interpolations est inférieur & 4 % pour la plupart des cas.
Pour chaque cas, nous aurons 30 couples (direct, diffus) de valeurs a stocker. Etant donné
qu’il faut allouer 2 octets a chaque valeur, il faudra 7096320 x 30 x 4, soit un peu moins d’un
gigaoctet pour cette base de données. Un calcul d’éclairement avec libRadtran dure environ
15 s (cette durée dépend bien entendu de 'ordinateur utilisé). L’ensemble des calculs durera
dont 7096320 x 15 / 11 s (libRadtran fournit les données d’éclairement pour plusieurs altitudes
en un calcul), soit environ 5 semaines. Cette méthode est intéressante et souvent utilisée. Les

pas de valeurs peuvent étre raffinés pour réduire ’erreur due aux interpolations. Mais cette
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5.3 Heliosat-4, la nouvelle méthode

méthode pose un probleme : si de nouvelles propriétés de I’atmosphere sont disponibles, il

faudra reprendre les calculs.

Une variante de modele s’appuyant sur un abaque consiste a classer préalablement les n-
uplets d’entrées suivant leur fréquence. Ainsi, les valeurs correspondant aux n-uplets d’entrées
les plus fréquents sont plus resserrées lors de la construction de I’abaque. L’impact des inter-
polations suivant I’abaque sur la qualité des résultats est donc réduit. La finesse des pas entre

les différents n-uplets d’entrées est ici limitée par 'espace de stockage disponible.

Une autre variante consiste a calculer et stocker le moins de valeurs. Par exemple, étant
donné que l'influence de 1'ozone sur 1’éclairement au sol est faible la transmittance de I'ozone
peut étre calculée séparément, comme suit. La transmittance de I’ozone est calculée par la rela-

tion de Lambert-Beer |[Gueymard, 2001].Cette relation s’exprime aussi sous la forme suivante :

T)\ ozone — exp<_mozone T ozone) (5 1 1)

Mozone €6 Tx ozone SONt respectivement la masse d’air et 1’épaisseur optiques de 'ozone. Ils sont

donnés par :

Mozone = (o805 4 268,5(0,)*° + (115,4 — 0,)~%%)~!
(5.12)

TX ozone = UWUozone A\ ozone

0, est 'angle zénithal solaire et Uy.one €6 @) vzone SONt respectivement la quantité et le coefficient

d’atténuation monochromatique de 1’ozone.

Dans l'ultraviolet et le visible, une correction du coefficient ay ,.one Selon la température
est faite. L’atmosphere est divisée en plusieurs couches se différenciant les unes des autres par

leurs températures et ’épaisseur optique de 1’ozone calculée dans chacune d’elles :
T ozone(2) = Uozone (2) N Losch(K1T e + c1(T(2) — Treg) + c2(T(2) — Trey)?) (5.13)

ot N Losch = 2.687 1012 m™3 est le nombre de Loschmidt. T est la température de la couche,
Trer = 228 K est la température de reférence et k1, cl et ¢2 sont des coefficients monochroma-
tiques. Nous comparons les indices de clarté (transmittance entre le sommet de I’atmosphere

et le sol) de I'ozone calculée suivant [Gueymard, 2001] & celle obtenue avec libRadtran (figure
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p.9)).
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FIGURE 5.5 — transmittance spectrale de 1'ozone. T*O3 et TO3 représentent respectivement
la transmittance calculée a partir de la relation de Lambert-Beer [Gueymard, 2001] et celle
calculée a partir de libRadtran.

L’écart obtenu est faible dans la quasi-totalité des longueurs d’onde. Dans le domaine
(0,28 um; 0,31 pm], on observe une forte surestimation de la transmittance de 'ozone : pour
ces quantités d’ozone, la transmittance moyenne est de 0,048 pour le modele décrit ci-dessus
et de 0,006 pour le calcul a partir de libRadtran. Ce modele ne parait donc pas adapté pour
le calcul de la distribution spectrale de 1’éclairement. En plus, nous avons obtenu, en utilisant
ce modele pour la prise en compte de 'atténuation par 1’ozone, au lieu de libRadtran une

augmentation de biais d’environ 1 % sur les éclairements globaux horaires.

5.3.3 Notre choix pour le calcul de I’éclairement par ciel clair

En optant pour un mode opérationnel basé sur un abaque, il faudrait le reconstruire si
d’autres parametres atmosphériques sont disponibles. Le probleme avec le choix d’un solveur
(ou CTR) simple et rapide est que la diffusion moléculaire n’est pas prise en compte. Nous
aurions pu choisir "twostr” si nous ne nous intéressions qu’aux éclairements totaux. Comme le
montre la figure le rayonnement ultraviolet ne serait pas bien estimé.

Le modele de ciel clair SolIS [Mueller et al.; 2004} Ineichen|, [2006] est en accord avec nos
contraintes. C’est le modele que nous choisissons. SollS est la combinaison de libRadtran et de
la relation de Lambert-Beer Modifiée (LBM) proposée par [Mueller et al., [2004]. La relation

LBM est une paramétrisation de la variation de ’éclairement avec I’angle zénithal solaire, dans
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5.3 Heliosat-4, la nouvelle méthode

le but de réduire le temps de calcul :

EE?EZZ? ky(gs) = Eioq exp(—1o/ cos® 0;) cos 0,

(5.14)

clearsky
Edirect

0,) = Eip exp(—Top/ cos® 0,) cos 0,
( p

ou 7y, Top €t a, b sont déterminés a partir de la connaissance des éclairements global et direct
aux angles zénithaux solaires 6, égaux a 0° et 60°. Ces éclairements sont obtenus par deux

exécutions de libRadtran.

L’albédo sphérique de I’atmosphere sans nuage ps,, est calculé a partir de I’équation m
Pour cela Ejjopa est calculé pour deux valeurs d’albédo (0 et 0,4), ceci par deux exécutions de

libRadtran.

Les entrées sont le contenu en vapeur d’eau, le contenu en ozone, 1’épaisseur optique spec-

trale des aerosols, le type d’aérosol, le profil atmosphérique et 'altitude du site.

5.3.4 La relation double-z pour le profil vertical de I’éclairement

L’altitude du site a une grande influence sur I’éclairement et il est nécessaire de tenir compte
de laltitude réelle du pixel. Exécuter libRadtran pour chaque altitude serait trop long. Compte
tenu du fait que libRadtran peut calculer 1’éclairement pour deux altitudes (2o et zy) en un
seul appel, nous avons congu la relation double-z [Oumbe and Wald, |2009] décrite ci-dessous
pour effectuer la correction d’altitude. Elle est appelée "relation double-z” parce qu’elle prend

pour entrée les éclairements a deux altitudes.

Soient E9eorsky(2) Iéclairement & Daltitude z et Ef<"™* Péclairement au sommet de Pat-

mosphere. Nous définissons un coefficient d’atténuation, A(z), comme suit

Eershy(2) = Bio(1 — A(2)) (5.15)
Ce modele s’appuie sur 'hypothese selon laquelle A(z) peut s’écrire

A(z) = A(zo) exp —a(z — 2p) (5.16)

ou zp est l'altitude au niveau du sol. A(zg) et le coefficient a sont déterminés a partir de

I’éclairement global par ciel E9€s*(zy) a une altitude zp et de 1’éclairement global par ciel
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clair au niveau du sol E¢esky(z,)

A(ZO> = 1- ECleaTSky(z[))/Etoa (517)

Etoa - Eclearsky (ZH>

a = —hl< B, — ECleaTSky(Z(]) )/(ZH — ZO)

'altitude zy (en m) devant étre prise ainsi :

zp = max (3000, zo + 2000) (5.18)

Nous avons initialement congu la relation double-z pour modéliser le profil vertical de 1’éclai-

rement direct E5°0" " (z), mais elle s’est aussi montrée suffisamment précise pour 1'éclairement

Eclearsk:y

lobal (2) et est donc aussi utilisée. L’éclairement diffus est obtenu par soustraction

global
du direct sur le global.

Nous avons comparé les sorties de la relation double-z pour plusieurs altitudes aux sorties
de libRadtran et 6SE| qui servent ici de références. libRadtran a été exécuté pour différentes
conditions atmosphériques, par exemple, différents angles zénithaux solaires (0, 10, 20, 40, 50,
60, 65, 70, 75, 80) °, quatre différents types d’aérosols, différentes visibilités (15, 20, 25 , 30,
40, 50, 60, 80, 100) km, différentes hauteurs d’eau précipitables (10, 15, 30, 60, 80) kg m~2,
les différents profils atmosphériques et différents albedos du sol (0,0, 0,2, 0,3, 0,6, 0,9). Des
tests similaires ont été faits avec 6S. Des résultats similaires ont été obtenus, prouvant que la
comparaison n’est pas biaisée par I'utilisation d’un seul code de transfert radiatif. Les écarts
entre les résultats du code de transfert radiatif et la relation double-z ont été calculés. La
valeur relative de I’écart est inférieure a 1 % (éclairement global), et 2 % (éclairement direct)
pour des visibilités standards, ¢’est-a-dire supérieures a 30 km [WMO], [1981] (figure [5.€]). Ces
écarts sont respectivement d’environ 3 % et 5 % pour des visibilités de 15 km. Pour les plus

grandes visibilités, 1’écart relatif est presque nul pour les altitudes allant du niveau de la mer

a 6-7 km.

Nous concluons que cette fonction décrit avec suffisamment de précision les éclairements
totaux direct et global. Par contre, des écarts importants sont parfois obtenus sur les éclai-
rements globaux spectraux (figure [5.7)), ils atteignent 10 %. La relation double-z devrait étre

améliorée pour I’éclairement spectral.

2. Second Simulation of the Satellite Signal in the Solar Spectrum [Vermote et al.| [1997]
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FIGURE 5.6 — sensibilité de la relation double-z avec 'altitude (& gauche avec libRadtran) et
'angle zénithal solaire (a droite avec 6S). Les principales entrées sont albédo 0,2, hauteur d’eau
précipitable 15 kg m~2, angle zénithal solaire 30° (gauche), visibilité 30 km (droite). global*
(directx) et global (direct) représentent respectivement 1’éclairement global (direct) calculé &
partir de la relation double-z et celui calculé a partir de libRadtran.
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FIGURE 5.7 — senibilité de la relation double-z avec la longueur d’onde. Les autres caractéris-
tiques de cette figure sont similaires a celles de la figure [5.6

5.3.5 Extinction du rayonnement par les nuages

Etant donné que l'existence de plusieurs couches a un effet négligeable sur le rayonne-

ment réfléchi ou transmis par l’ensemble pour des faibles longueurs d’onde [Stephens and

‘Webster, |1984], une seule couche de nuage est considérée. Nous utilisons I’approximation delta-

Eddington pour les nuages (voir paragraphe 3.5.1 du chapitre 3) avec les conditions aux limites

de Paris |Paris, [1985; [Paris and Justus, [198§].

Ces conditions aux limites sont :
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1. uniquement le rayonnement direct aux frontieres du nuage, soit

Ejz;ffus(Tc) =0

T, est I’épaisseur optique du nuage. Sont alors calculées les transmittance (tg4;,) et réflec-

tance (rg;) directes-a-diffuses.

2. uniquement le rayonnement diffus aux frontieres du nuage, soit

Ecﬁrect(,rc = 0) = 0 (520)

Ec—l";ffus(TC) =0

Sont alors calculées les transmittance (tq;¢) et réflectance (rq4;5) diffuses effectives.

Dans les deux cas, les transmittances et réflectances sont respectivement données par :

b= Eg_lobal(TC) / Eg_lobal(TC = 0) (521)
ro= E;Eobal(TC = O) / Eg;obal(TC = 0)

Dans la suite du document, nous ne parlons plus que d’éclairement descendant (E~) et
I'indice ~ est omis pour alléger I’écriture.

Les composantes directe et diffuse de ’éclairement traversant le nuage sont données par :

Edz'rect = E;iiZZtSky eXp(_/L_:c> (5 22)

1 k [ k
Eaifpus = tais (Egiffas + Re psph) + tair Egipecy

direct

s est le cosinus de I'angle zénithal solaire, les indices 4, et 4;5 correspondent respectivement

au rayonnement direct et diffus et R, I’éclairement réfléchi par le nuage, est donné par :

clearsky clearsky
_ TdiTE direct + Tdif Edif fus
. =

5.23
1— PsphTdif ( )

psph est 1'albédo sphérique de I'atmosphere.

Calcul de P’albédo sphérique de la couche nuageuse

Pour un ciel clair, I’albédo sphérique de ’atmosphere pg,, est dérivé des éclairements glo-

baux calculés pour deux valeurs d’albédo. Pour un ciel nuageux, ’albédo sphérique de la couche
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5.3 Heliosat-4, la nouvelle méthode

nuageuse pspne est déterminé selon |[Kokhanovsky and Nauss|, 2006] :

Psphc = Psphcoo — [t eXp(_ch) (524)

Psphe o €5t I'albédo sphérique pour une couche semi-infinie, donnée par

(1—s)(1—0,139s)

sphcoo — 2
Poph 1-1,17s (5:25)

s, le parametre de similarité, est donné par

1 —
s= 4 —— (5.26)
l-—wgyg

g et w étant respectivement le parametre d’asymétrie et I’albédo de simple diffusion du nuage.

Ils sont estimés a partir du type de nuage, de sa densité, et du rayon effectif des particules(ress).

t, la transmittance globale est donnée par

mn? exp(—k7.)

t = 5.27
1 — 12 exp(—2kT,) (5:27)
les parametres k, [, m et n étant respectivement donnés par
ko= (V3s — (0,985—0,2535)52)(1_w ) (5.28)
- 6,464 — 5. 464 5 9 '
; (1—-s)(1—0,681s)
N 140,792 s

1+1,8s—7,08782+4,4733)
(1-0,8195)(1 —s)2

(1 —-5)(1—-0,414s)
1+1,888s

m = (141,537 s)In(

5.3.6 Prise en compte de la réflectance du sol

L’éclairement au sol pour un albédo non nul est déterminé en considérant qu’il se produit

une suite infinie de réflexion entre le sol et 'atmosphere [Vermote et al., [1997] :

Eglobal = Eglobal(ﬁ = O) / (1 - ﬁpspho) (529)

avec Psph, = Psph Si le ciel est clair et pgpn, = psphe si le ciel est nuageux.
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5 Heliosat-4 : une nouvelle méthode pour estimer le rayonnement au sol

Si on dispose de (DHR, BH R;,) au lieu de p, I'éclairement au sol pour un albédo non nul

sera calculé comme suit :

DHRpyn,

1 - BHRisopspho (530)

Egiobar = Eglobal(p = 0) (1 +

ou DH R est la réflectance hémisphérique directionnelle et BH R;, la réflectance bi-hémisphérique
pour une illumination isotropique. La relation [5.30] est obtenue a partir de la modelisation de

la réflectance bidirectionnelle faite par [Pinty et al. 2005].
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CHAPITRE 6

Validation de la méthode Heliosat-4

Ce chapitre traite de la validation de la méthode Heliosat-4. Nous y décrivons la mise en
ceuvre de la méthode, évaluons les performances de celle-ci sur les éclairements horaires totaux
direct et global, et analysons les causes des incertitudes observées. Etant donné que la qualité
des éclairements dépend fortement de la qualité des entrées, nous discutons des entrées de
Heliosat-4 et, en particulier, des propriétés des nuages et des aérosols et du contenu en vapeur
d’eau. Ces entrées particulieres nous sont fournies par le Deutsches LuftRaumfahrt (DLR)

avec lequel la méthode Heliosat-4 a été développée.

6.1 Breve description des méthodes d’extraction des pa-

rametres atmosphériques par le DLR

Les propriétés d’ozone étaient indisponibles a ce moment et nous utilisons pour cette va-
lidation la valeur typique de 340 DU[[} L’influence de I'ozone est trés faible sur I'éclairement
total : une variation de moins de 0,5 % de ce dernier est observée lorsque le contenu en ozone
passe de 300 a 400 DU. Par conséquent, notre choix aura peu d’importance sur les résultats.
Les valeurs d’albédo du sol, quant a elles, nous sont fournies par EUMETSAT. La méthode
d’extraction est développée et présentée par [Pinty et al. 2000]. Cette méthode exploite des

1. 1 DU (Dobson Unit) = 2,96 10?2 molécules d’ozone par cm?
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6 Validation de la méthode Heliosat-4

approximations de I’équation de transfert radiatif dans l'atmosphere pour inverser le signal
percu par le satellite Meteosat.
Nous présentons ci-dessous les méthodes utilisées par le DLR pour extraire les propriétés

des nuages et des aérosols et le contenu en vapeur d’eau que nous utilisons.

6.1.1 Propriétés des nuages

Les propriétés des nuages sont calculées par la méthode APOLLO. Cette derniere fournit
la couverture nuageuse, le type de nuage, 1’épaisseur optique des nuages, le contenu en liquide
et en glace, la température du sommet du nuage et I’émissivité dans 'infrarouge pour chaque
pixel MSG/ SEVIRIE] avec une résolution temporelle de 15 minutes.

La méthode APOLLOP]a initialement été concue pour les canaux du radiometre AVHRR[]
du satellite NOAA (National Oceanic and Atmospheric Administration). Elle a été adaptée
aux données MSG / SEVIRI par le DLR [Gesell, [1989; Kriebel et al. [2003|. Les pixels sont
préalablement divisés en quatre groupes appelés : sans nuage, entierement nuageux, partiel-
lement nuageux (c’est-a-dire ni sans nuage, ni entierement couvert) et contaminés par neige
/ glace. Ensuite, en fonction de leurs températures, trois couches de nuages sont distinguées.
Les limites des couches sont fixées en terme de pression a 700 hPa et 400 hPa. Les tempéra-
tures correspondantes sont dérivées des profils verticaux de température correspondant a des
atmospheres standards. Puis, pour chaque pixel entierement nuageux, le nuage est classé en
nuage épais ou nuage fin selon ses températures de brillance| & 11 ym et 12 um et, pendant
la journée, des réflectances a 0,6 um et 0,8 um. Les nuages fins et n’ayant aucun nuage fin en
dessous sont considérés comme des nuages a cristaux de glace.

La couverture nuageuse est estimée séparément pour chaque groupe de nuage, ce qui est
trivial pour les pixels sans nuage (0 %) et entierement nuageux (100 %). Pour calculer la frac-
tion de couverture nuageuse des pixels partiellement nuageux dans la journée, [Kriebel et al.)
2003] exploite une relation entre les réflectances mesurées a 0,6 pum et 0,8 um et les moyennes
des réflectances des pixels sans nuage et entierement nuageux dans un proche voisinage (par
exemple, de 50 x 50 pixels). Dans la nuit, une relation entre les luminances mesurées a 10,8 pm

dans un proche voisinage est utilisée. Dans la journée, pour chaque pixel entierement nuageux,

2. SEVIRI : Spinning Enhanced for Visible and Infrared Imager

3. APOLLO : AVHRR Processing scheme Over cLouds, Land and Ocean

4. AVHRR : Advanced Very High Resolution Radiometer

5. La température de brillance est la température qu’aurait un corps noir émettant le méme flux de rayon-
nement que la surface observée.
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6.1 Breve description des méthodes d’extraction des parametres atmosphériques par le DLR

I'épaisseur optique des nuages, le contenu en eau liquide / glace et I’émissivité dans l'infra-
rouge sont estimés par un modele paramétrique utilisant la réflectance a 0,6 pm, qui n’est
pas influencée par ’absorption par la vapeur d’eau. Le modele paramétrique est basé sur la
réflectance directionnelle hémisphérique du sommet du nuage, qui est obtenue a partir de la
réflectance bidirectionnelle (mesurée) au sommet de I'atmosphere, en lui appliquant une cor-
rection de l'anisotropie, une correction de 'effet de ’absorption par 1’ozone et en soustrayant

la part de réflectance transmise par le nuage [Kriebel et al. 2003].

6.1.2 Contenu en vapeur d’eau

[Schroedter-Homscheidt et al., 2008] ont développé une méthode d’extraction de la hauteur
d’eau précipitable, a partir des images MSG / SEVIRI en temps quasi-réel, de fagon opéra-
tionnelle sur une base journaliere. Ici, la hauteur d’eau précipitable est extraite au-dessus
des surfaces sans nuages dans les canaux infrarouge thermique 10,8 pum et 12 um du cap-
teur SEVIRI. La méthode de [Schroedter-Homscheidt et al., [2008] s’appuie sur 'algorithme
de [Kleespies and McMillin, [1990] et en est une extension.

Cette méthode tire profit des capacités améliorées du capteur SEVIRI avec sa résolution
temporelle de 15 minutes et sa précision radiométrique de 0,25 K et 0,37 K dans les canaux
10,8 pm et 12 pum. Cette résolution temporelle permet d’exploiter la variation journaliere de
la température du sol.

En général, la température de brillance mesurée par le satellite est influencée par la tempé-
rature du sol, la température moyenne de I’air, ’émissivité de la surface, le contenu en vapeur
d’eau, et I'absorption par d’autres gaz atmosphériques. Pour les deux canaux 10,8 pym et 12 pm,
I’égalité de ’émission et de ’absorption des gaz autres que la vapeur d’eau peut étre admise.
[Kleespies and McMillin, [1990] ont ainsi établi une paramétrisation entre la hauteur d’eau
précipitable, les températures de brillance et I’angle zénithal solaire. [Schroedter-Homscheidt
et al. 2008] ont mis a jour les coefficients de cette paramétrisation par des simulations de
températures de brillance au sommet de I’atmosphere observée par SEVIRI grace a la base de

données TIGR3[E Tls établissent la relation suivante :

TWC = cl+c2(ratio) + c3(ratio)* + c4(ratio)? (6.1)

a b
. . T —Th
with ratio = n( )
sect, T, —T%

6. TIGR3 : Thermodynamic Initial Guess Retrieval [Chédin et al., [1985]
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cl, 2, c3 et c4 sont les coefficients du polynome. Tz 11 et Tz 12 sont respectivement les tempé-
ratures de brillance a 10,8 pm et 12 pm. 6, est angle zénithal satellitaire. Les notations (¢)
et (%) indiquent des mesures a deux situations différentes.

Les sorties de la nouvelle méthode TWC avec MSG / SEVIRI comparées aux données
de radiosondage montrent que la méthode est capable d’évaluer, au dessus des terres, les
valeurs de TWC avec un biais de -0,2 mm et écart quadratique moyen de 6,8 mm. Pour les
2583 coincidences observées, |Schroedter-Homscheidt et al.; 2008] trouvent que TW Cspyr1
= TWC\adiosonde = 5 mm pour 82 % des cas et TWCsgyirr = TW Cradiosonde = 10 mm pour
94 % des cas.

6.1.3 Propriétés des aérosols

L’extraction des propriétés des aérosols a partir des observations satellitales a beaucoup
évolué ces dernieres années grace a l’amélioration des capacités des capteurs et de la per-
formance des algorithmes. Mais I'extraction des propriétés autres que ’épaisseur optique des
aérosols T, reste encore a ses débuts [Holzer-Popp et al., 2008]. Nous avons pourtant besoin,
pour Heliosat-4, de la variation spectrale de 1’épaisseur optique et du type d’aérosol dans la
couche limite (de 0 a 2 km).

Les parametres caractérisant les aérosols sont évalués a partir de la méthode SYNAER[Z]
[Holzer-Popp and Schroedter-Homscheidt), 2004; [Holzer-Popp et al., 2008] qui exploite simul-
tanément les mesures des capteurs AATSRf] et SCTAMACHY[] & bord d’EnviSat. La haute
résolution spectrale de SCIAMACHY est fusionnée a la haute résolution spatiale de AATSR,
comme indiquée ci-apres.

Dans la méthode SYNAER, la détection des nuages est d’abord effectuée pour tous les
pixels AATSR, de 1 km de résolution. Cette détection est faite par I'adaptation du modele
APOLLO, décrite dans [Gesell, |1989; Kriebel et al.| 2003], & AATSR. Ensuite, les zones sombres
(végétations denses, eaux) sont sélectionnées a partir des données elles-mémes dans les canaux
1,60 um et 3,70 pm et a partir de l'indice de végétation normalisée (NDVI) calculée avec
les canaux 670 nm et 870 nm. Puis, les valeurs d’épaisseur optique des aérosols a 670 nm
(sur la terre) et 870 nm (sur I'océan) sont dérivées des pixels AATSR sombres pour lesquels

I’albédo du sol peut étre estimé avec une bonne précision. En utilisant le modele de correction

7. SYNAER : SYNergetic AErosol Retrieval
8. AATSR : Advanced Along-Track Scanning Radiometer
9. SCTAMACHY : SCanning Imaging Absorption SpectroMeter for Atmospheric CHartographY
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atmosphérique EXACT [Popp), [1995] qui a été validé par les données Landsat-TM et NOAA-
AVHRR, les valeurs d’albédo du sol pour les longueurs d’onde 560 nm, 670 nm et 870 nm sont
obtenues pour les pixels sans nuages. Les parametres dérivés par les données AATSR sont
recalés aux pixels SCIAMACHY et interpolés spatialement.

Les calculs d’épaisseur optique des aérosols dans la couche limite et d’albédo du sol sont faits
pour quarante différents mélanges d’aérosols, définis par la composition des cinq composants
de base des aérosols [Hess et al| [1998]. En utilisant les valeurs d’épaisseur optique et d’albédo
du sol calculées par AATSR, les rayonnements au sommet de ’atmosphere et au sol sont
simulés pour ces différents mélanges d’aérosols et a 10 longueurs d’onde, pour chaque pixel
SCIAMACHY. Les spectres mesurés par SCIAMACHY sont corrigés de 'influence des nuages
et de I'ozone ainsi que des erreurs radiométriques. Un ajustement par les moindres carrés des
rayonnements SCIAMACHY mesurés et simulés sélectionne le type d’aérosol le plus plausible
et son épaisseur optique correspondant, a la longueur d’onde de référence de 550 nm. Enfin,
un controle de qualité et d’ambiguité est appliqué en comparant 1’écart entre les rayonnements
simulés et mesurés a celui entre les différents mélanges d’aérosols.

Les épaisseurs optiques des aérosols a 550 nm estimées par la version 2.0 de SYNAER,
comparées a celles mesurées par 39 stations AERONET[T_U] ont montré un biais proche de 0,

un écart type de 0,10 et un coefficient de corrélation de 0,85 [Holzer-Popp et al., [2008].

6.2 Performance de la méthode Heliosat-4

6.2.1 Exécution de la méthode Heliosat-4

La méthode Heliosat-4 est décrite au chapitre 5. Nous présentons ci dessous, de fagon
synthétique, les différentes étapes pour son exécution en vue de sa validation a 'aide de
mesures horaires.

Premierement, nous déterminons et stockons les valeurs de 1’éclairement extraterrestre
normal (Fy) pour chaque jour. Puis, pour chaque vecteur d’entrée caractérisant le ciel clair

(chaque 50 km x 50 km), nous exécutons 3 fois libRadtran avec les conditions suivantes :
1. 0 (angle zénithal solaire) = 0°, p (albédo du sol) = 0, altitudes z = 0 km et z = 3 km,
2. 6, =60°, p =0, altitudes z = 0 km et z = 3 km,

3. s =0° p =04, altitudes z = 0 km et z = 3 km.
10. AERONET : AErosol RObotic NETwork
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Pour chaque calcul, sont obtenus les éclairements spectraux direct (Egirect(A)) et global (Egopar(A))
aux altitudes z = 0 km et z = 3 km. Il s’agit d’éclairements pour les bandes de longueur d’onde
Kato de 0,3 pm a 3,0 pum.

A partir des calculs (a) et (b), nous déterminons pour chaque vecteur d’entrée, a chaque
longueur d’onde et aux altitudes z = 0 km et z = 3 km, le quadruplet des parametres (79, b,
Top, @), de la relation de Lambert-Beer modifiée (équation [5.14)).

A partir de (Egopar(0s = 0°, p = 0,4).—0km, Egiobar(0s = 0°, p = 0,4).-35m), résultant du
calcul (c), nous déterminons ’éclairement global a la bonne altitude pour 65 = 0° et p = 0,4
(Egiobar(0s = 0°, p = 0,4)) grace a la relation double-z (section 5.3.4) et I’albédo sphérique
spectral de 'atmosphere (pg,,) grace a 'équation . Rappelons que psp, ne varie pas avec
I’angle zénithal solaire.

Puis, nous déterminons pour chaque pixel de 3 km x 3 km, & partir des parametres (7o, b,
Top, @) et Ep, et a partir de la relation double-z (section 5.3.4), les éclairements par ciel clair
direct (Egirect) €t global (Egopa) & laltitude du site (z). Ce calcul est fait pour différents angles
zénithaux solaire.

En prenant en compte ’atténuation par les nuages et la contribution de I’albédo du sol, nous
déterminons les éclairements "tout ciel” & chaque quart-d’heure (pas de temps des propriétés
des nuages).

Nous calculons ensuite, pour chaque quart-d’heure, I'indice de ciel clair (rapport des éclai-
rements "tout ciel” aux éclairements par ciel clair). Puis nous ré-échantillonnons cet indice
de ciel clair a la minute et calculons a la minute les éclairements "tout ciel”. Ces données
sont ensuite agglomérées selon le systeme de temps utilisé pour les données sol afin d’y étre

comparables.

6.2.2 Comparaison avec les données sol

La validation est effectuée par comparaison avec des mesures faites par des stations au
sol. Nous suivons ainsi les recommandations de la tache SHC36 de I’Agence International
de I'Energie [Espinar et al., 2006] et du projet européen MESORE Les mesures d’éclairement
direct et global que nous avons choisies d’utiliser ont été validées par un groupe d’expert dans le
cadre du projet européen MESoR (www.mesor.org). Nous avons appliqué la méthode Heliosat-

4 aux données fournies par le DLR (nuages, vapeur d’eau, aérosols) et par EUMETSAT (albédo

11. MESoR : Management and Exploitation of Solar Resource Knowledge
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du sol) pour 'année 2004. Les valeurs d’éclairement a chaque quart-d’heure ont été moyennées
en éclairement global horaire. Ces éclairements sont comparés aux mesures effectuées par les
pyranometres de 4 stations météorologiques (cf. tableau . Il s’agit des éclairements totaux,
c’est-a-dire intégrés sur toutes les longueurs d’ondes. Nous utilisons uniquement les mesures
d’éclairement global supérieures & 20 W m~2. Pour des valeurs inférieures, ’éclairement mesuré
est essentiellement de nature diffuse et est fortement influencé par les conditions locales, y
compris l'orographie et la présence d’obstacles a proximité. En supprimant ces valeurs, nous
assurons de meilleures conditions pour la compréhension des résultats. Pour la méme raison,
nous ne considérons que les mesures faites aux angles zénithaux solaires inférieurs a 75°. Au-

dela de cet angle, les parametres atmosphériques ne sont pas bien estimés.

Site Station Pays Latitude / Lon- | Altitude (m) | Modele d’aé-
gitude (°) rosols

1 Freiburg Allemagne 48.01 / 7.83 275 urbain

2 Payerne Suisse 46.82 / 6.93 491 urbain

3 Tamanrasset Algérie 22.78 / 5.51 1375 rural

4 Vaulx-en-Velin | France 45.78 / 4.93 170 urbain

TABLE 6.1 — stations utilisées pour la validation

La période considérée pour cette comparaison est 'année 2004. Nous disposons a la fois des
parametres atmosphériques et de ’éclairement estimé par la méthode Heliosat-2. Les tableaux
et[6.3] présentent les écarts entre les éclairements horaires mesurés et évalués par la méthode
Heliosat-4. Ces tableaux affichent la valeur moyenne de 1’éclairement mesuré au niveau du sol,
le biais, c’est-a-dire la différence moyenne, I'écart type et le coefficient de corrélation entre
les deux séries de valeurs. Nous utilisons aussi le parametre KSI[?] défini comme lintégration
des différences entre les fonctions de distribution cumulatives de deux ensembles de données.
Ce parametre est de plus en plus utilisé par la communauté de rayonnement solaire pour
évaluer la performance des méthodes (H.-G. Beyer, communication personnelle; P. Ineichen,
communication personnelle) [Espinar et al., |2009]. Plus le KSI est petit, meilleur est I’accord
entre les distributions cumulées. Une représentation schématique est faite a la figure [6.1

Le K ST est donné par l'intégrale

KSI :/ D, dzx (6.2)

min

ou x est I'éclairement et D,, est la différence entre les CDF's (fonctions de distribution cumu-

12. KSI : test de Kolmogorov-Smirnov Integral
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lative des éclairements mesurés et estimés), voir figure Tmin €0 Tmae sOnt respectivement
le minimum et le maximum de la série d’éclairements. Le K ST relatif (en %) est obtenu par
la normalisation du domaine critique aeritical

Tmax
[, Dy da

Qeritical

KSI(%) = %100 (6.3)

Qeritical €St calculé comme suit :
Qeritical = ‘/c * (xmaa: - zmin) (64)

ou V, est la valeur critique pour le niveau de confiance choisi. L’hypothese suivante est faite :
lorsque D,,, la différence entre les CDFs, est inférieure a V., les deux distributions sont tres

proches et pourraient étre statistiquement identiques. Cette valeur dépend du le nombre N de

données disponibles. Pour un niveau de confiance de 99 % |Espinar et al., 2009],

1.
PR S e (6.5)
VN
0.1
008t
Valeurseuil :
0.06¢ probabilité a 99 % que les deux

KSI(%) = Ad / As

distributions soient similaires

0.04

différence entre les CDFs

0.02¢

0 200 400 600 800 1000
Eclairement global (Wm-2)

FIGURE 6.1 — représentation schématique du KSI (test de Kolmogorov Smirnov Intégral). Le
KSI est 'intégration des différences entre les fonctions de distribution cumulatives (CDFs) de
deux ensembles de données.

Plus le niveau de confiance baisse, plus la valeur critique V,, et donc le domaine critique

Aeriticar diminue. Alors, le KST(%) augmente. Par exemple, pour un niveau de confiance de 95
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6.2 Performance de la méthode Heliosat-4

%, V. = 1.36/ V/N. Nous le calculons pour un niveau de confiance de 99 %.

Site Num Moyenne | Biais Biais re- | Ecart type | Ecart type | Corr KSI
(Wm=2) | (Wm~2) | latif (%) | (W m™2) relatif (%) (%)
1 1772 469 46 10 87 19 0,916 133
2 1994 490 49 10 86 18 0,924 144
3 2874 674 1 0 65 10 0,974 | 56
4 2124 469 51 11 82 17 0,931 155

TABLE 6.2 — performance de Heliosat-4 pour ’éclairement global en moyenne horaire. Num :
nombre d’observation, Corr : coefficient de corrélation

Site Num Moyenne | Biais Biais re- | Ecart type | Ecart type | Corr KSI

(Wm=2) | (Wm™2) | latif (%) | (W m~2) relatif (%) (%)
1 1772 284 75 26 124 44 0,843 227
2 1994 309 73 24 120 39 0,872 223
3 2874 495 55 11 121 24 0,901 179
4 2124 300 61 20 109 36 0,886 199

TABLE 6.3 — performance de Heliosat-4 pour I’éclairement direct en moyenne horaire

Le coefficient de corrélation est important dans tous les cas : les variations d’éclairement
sont bien reproduites par la méthode Heliosat-4. L’écart type est similaire a celui obtenu avec
les méthodes actuelles. Il est essentiellement compris entre 10 % et 20 %. Pour la méthode
Heliosat-4, le biais peut étre est faible comme pour Tamanrasset (station 3) ou fort comme
pour Vaulx-en-Velin (station 4). Mais de fagon générale, le biais et le KSI sont élevés. La
méthode Heliosat-4 surestime en général ’éclairement : le biais est positif pour tous les sites.
L’incertitude est plus grande pour les éclairements directs : les écarts types et les biais sont
presque deux fois plus grands que ceux obtenus pour le global.

Le modele d’aérosol n’étant pas disponible alors qu’il fait partie des entrées nécessaires
[chapitre 4], nous avons choisi, pour ces tests, le modele prédéfini par libRadtran se rapprochant
le plus de la réalité. C’est ainsi que nous utilisons le modele d’aérosol urbain pour des stations
se trouvant en zone de climat tempéré et le modele d’aérosol rural pour celle se trouvant
en zone de climat désertique (tableau [6.1)). Le modele d’aérosol a effectivement une grande
influence sur I’éclairement au sol. On obtient par exemple une augmentation du biais de 6 %
sur I’éclairement global en changeant le modele urbain pour le modele rural sur le site 1.

Les figures a ci-dessous montrent, pour chacune des quatre stations, le corrélo-
gramme entre les estimations et les mesures d’éclairements (global et direct), les fonctions de
distributions cumulatives (CDF) et les différences entre ces derniéres. La ligne pointillée sur

les courbes de droite représente la limite critique, a partir de laquelle la déviation devient
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importante |[Espinar et al| [2009]. Les CDF's obtenues montrent qu’Heliosat-4 surestime 1’éclai-

rement. Il n’y a que pour le site 3 qu’'une sous-estimation est observée pour les éclairements

d’environ 1000 W m—2.
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FIGURE 6.2 — comparaisons entre mesures et estimations pour la station Freiburg (site 1).

CDF : Fonction de distribution Cumulative.

Nous notons particulierement deux remarques sur les CDF's présentées par les figures 6.2

a6 :

— pour tous les sites, la déviation maximale entre les estimations et les mesures (la diffé-

rence entre les CDFs) sur Iéclairement direct est obtenue lorsque celui-ci est d’environ

200 W m~2. Cette valeur d’éclairement direct n’est obtenue que pour des angles zé-

nithaux grands (d’environ 70°) en ciel clair ou alors en ciel nuageux. Or la figure

montre que le biais de la méthode Heliosat-4 ne croit pas avec I'angle zénithal solaire.

Cette déviation serait donc obtenue en ciel nuageux.

— les profils de CDF et de différence entre CDF's estimés et mesurés sont similaires pour les

stations 1, 2 et 4 qui sont du climat tempéré et sont différents pour la station 3 (climat

désertique). Ceci montre que les prises en compte de 'influence des aérosols ou / et de

I'influence des nuages ne sont pas équivalentes. La différence entre les CDFs est plus

faible pour le climat désertique ou il y a moins d’aérosols et de nuages.
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FIGURE 6.3 — comme [6.2] mais pour la station Payerne (site 2)
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FIGURE 6.4 — comme [6.2] mais pour la station Tamanrasset (site 3)
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FIGURE 6.5 — comme mais pour la station Vaulx-en-Velin (site 4)
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FI1GURE 6.6 — Déviation de Heliosat-4 avec I'angle zénithal solaire. Ici sont calculés les biais
relatifs entre les éclairements estimés et mesurés sur le site 2 (Payerne), pour des angles
zénithaux solaires appartenant respectivement aux domaines suivants : [20°; 30°[, [30°; 40°],
[40°; 50°[, [60°; 70°]

6.2.3 Performances de quelques autres méthodes

N’ayant pas exécuté les méthodes Heliosat-2, Solemi et Uni-Oldenburg dans le cadre de

ce travail, nous confrontons ici les performances de Heliosat-4 a celles des bases de données
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exploitant ces méthodes. Ces bases de données, en opération depuis quelques années, sont
progressivement améliorées entre autres par des ajustements avec des mesures sol. Or ces
ajustements ne sont pas encore faits avec la méthode Heliosat-4.

Les tableaux qui suivent de a montrent que les performances des trois méthodes
(Heliosat-2, Solemi et Uni-Oldenburg) sont proches entre-elles, et proches de celles de Heliosat-
4 pour ce qui est de I'écart type et du coefficient de corrélation. Mais on observe, pour le

moment un KSI et biais (pour les stations en climat tempéré) plus élevés pour Heliosat-4.

6.2.3.1 La méthode Heliosat-2, en opération & MINES ParisTech

Site Num Moyenne | Biais Biais re- | Ecart type | Ecart type | Corr KSI
(Wm=2) | (Wm™2) | latif (%) | (W m~2) relatif (%) (%)
1 1029 416 23 6 66 16 0,965 | 50
2 2333 449 =27 -6 73 16 0,953 83
3 2994 681 8 1 61 9 0,976 | 32
4 1894 415 10 76 18 0,953 31

TABLE 6.4 — performance de Heliosat-2 [Rigollier et al., 2004] (Helioclim-3) pour I’éclairement

global horaire

Site Num Moyenne | Biais Biais re- | Ecart type | Ecart type | Corr KSI
(Wm=2) | (Wm™2) | latif (%) | (W m~2) relatif (%) (%)
1 1029 228 22 10 91 40 0,932 | 65
2 2333 275 -33 -12 98 36 0,914 113
3 2994 502 39 8 153 31 0,840 141
4 1894 248 -5 -2 92 37 0,926 | 32

TABLE 6.5 — performance de Heliosat-2 [Rigollier et al., 2004] (Helioclim-3) pour I’éclairement

direct horaire

6.2.3.2 La méthode Solemi, en opération au DLR

Les résultats des méthodes Solemi (tableaux et et Uni-Oldenburg (tableaux et
sont issus de MESoR. Ici, la période est de 2004 a 2005 pour Payerne et Vaulx-en-Velin,

et de 2001 a 2005 pour Tamanrasset.

Site Num Moyenne | Biais Biais re- | Ecart type | Ecart type | Corr KSI
(Wm=2) | (Wm™2) | latif (%) (W m~2) relatif (%) (%)

1 N N N N _ N _ _

2 5874 382 8 2 79 21 0,96 48

3 3742 638 9 1 48 8 0,99 59

4 8768 309 25 8 74 24 0,97 133

TABLE 6.6 — performance de Solemi pour 1’éclairement global horaire (MESoR)
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Site Num Moyenne | Biais Biais re- | Ecart type | Ecart type | Corr KSI
(Wm=2) | (Wm™2) | latif (%) | (W m~2) relatif (%) (%)

1 N N N N N N N N

2 5207 432 4 1 177 41 0,85 124

3 3730 750 29 4 168 22 0,81 273

4 2126 450 26 6 160 36 0,89 122

TABLE 6.7 — performance de Solemi pour I’éclairement direct horaire (MESoR)

6.2.3.3 La méthode Uni-Oldenburg, en opération a I’Université d’Oldenburg

Ici, seules les comparaisons pour les sites Payerne et Vaulx-en-Velin étaient disponibles.

Site Num Moyenne | Biais Biais re- | Ecart type | Ecart type | Corr KSI
(Wm=2) | (Wm™2) | latif (%) | (W m™2) relatif (%) (%)

1 N N N N N N N N

2 5821 383 8 2 56 15 0,98 41

3 N N N N N N N N

4 8688 302 16 5 48 16 0,98 91

TABLE 6.8 — performance de Uni-Oldenburg pour ’éclairement global horaire (MESoR)

Site Num Moyenne | Biais Biais re- | Ecart type | Ecart type | Corr KSI
(Wm=2) | (Wm™2) | latif (%) | (W m™2) relatif (%) (%)

1 N N N N N N N N

2 5265 454 36 8 150 33 0,90 151

3 N N N N N N N N

4 2147 427 5 1 101 24 0,94 43

TABLE 6.9 — performance de Uni-Oldenburg pour ’éclairement direct horaire (MESoR)

6.3 Analyse des possibles sources d’erreurs

6.3.1

Dans le réseau météorologique mondial, la précision typique des éclairements mesurés est
de 3 & 5 % en terme d’écarts quadratiques moyens. Mais il est observé une forte croissance
de I'écart quadratique moyen avec la distance par rapport a la station de référence :
quadratique moyen atteint 17 % pour une distance de 10 km [Perez et al.,|1997} |Zelenka et al.
1999]. Ceci montre la forte variabilité locale du rayonnement. De méme, en comparant les
mesures d’irradiation horaire dans le réseau météorologique mondial, il a été montré que des

écarts quadratiques moyens de 20 a 25 % sont atteints entre des stations de mesure distantes

Les mesures sol

de 20 & 30 km [Perez et al., [1997; |Zelenka et al. [1999].
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Un autre probleme dans la comparaison est que nous comparons des données ponctuelles
localement et intégrées temporellement (mesures sol) d'une part a des données intégrées spatia-
lement et ponctuelles temporellement (estimations par satellite). Une hypothese d’ergodicité
(c’est-a~dire ici une équivalence entre les moyennes temporelles et spatiales) est généralement
faite. Mais cette hypothese n’est exacte que si le champ est homogene spatialement sur une
zone largement plus grande qu’un pixel, ce qui est généralement faux des lors quun élément
physiographique notable est présent dans cette zone. A quoi s’ajoutent éventuellement des ef-

fets locaux tels que les réflexions sur les pentes avoisinantes ou les ombres portées des nuages.

[Zelenka et al., 1999; Rigollier, |2000] ont analysé la précision effective des estimations
satellites. Ils estiment que pour une déviation de 23 % entre les mesures au sol et les estimations
satellites, uniquement 12 a 13 % de la déviation était due a la méthode d’estimation elle-méme.

La différence provient de :

— Derreur sur les mesures fournies par les pyranometres (3 - 5 %),
— Derreur due a la variabilité locale, a I'intérieur du pixel, de 'irradiation solaire (5 - 8 %),
— l'erreur due a I’hétérogénéité spatio-temporelle, c¢’est-a-dire a I’hypothese d’ergodicité,

des données comparées, (3 - 5 %) comme discuté précédemment.

Par ailleurs, les réseaux ne suivent pas toujours le standard existant pour la définition
des données horaires. Ce standard est défini par le WMO [WMO, [1981] : I'heure attribuée a
une donnée correspond a la fin de la période de mesure, c’est-a-dire, qu'une donnée horaire
attribuée a 12 h a été réalisée entre 11 h et 12 h. Mais souvent, le temps associé a la mesure
représente le début de la période, le milieu de celle-ci, ou encore le début de la période +
AT, AT étant une fraction d’heure (les fractions correspondantes n’étant hélas pas toujours
indiquées).

Se pose également le probleme de la conversion des systemes de temps qui affecte quasiment
toutes les données. Le temps peut étre exprimé en temps universel, temps solaire moyen, temps
solaire réel ou en temps local. En effet, les mesures sont souvent effectuées en temps solaire
vrai mais souvent attribuées en temps universel. Il y a par conséquence une modification des
valeurs originales due a un ré-échantillonnage temporel. Ce ré-échantillonnage pouvant étre
fait selon diverses techniques, généralement non précisées, il n’est pas possible de revenir aux
valeurs originales et on observera un décalage systématique d’une fraction d’heure entre les 2
séries de mesures. Ici, nous avons adopté la technique qui consiste a décaler les estimations

Heliosat-4 d’une fraction d’heure par rapport aux mesures sol de maniere itérative avec une

95



6 Validation de la méthode Heliosat-4

précision de une minute. On conservera le décalage qui fournit les meilleures performances.

Dans le cas présent, cette fraction est d’'un dixieme d’heure.

6.3.2 Qualité de ’estimation sous ciel clair

Etant donné que le nuage se forme progressivement (par assemblage des aérosols et de la
vapeur d’eau), il parait difficile, au regard des données sol, de décider du fait qu’il s’agisse d'un
ciel clair ou nuageux. Plusieurs travaux précédents ont étudié et discuté ce sujet [Ineichen 2006},
Espinar}, 2009; Polo et al., [2009]. S’inspirant de ces travaux, nous avons élaboré la procédure
suivante pour sélectionner les instants clairs :

— tri des jours pour lesquels le coefficient de corrélation entre les éclairements horaires

directs mesurés et directs ESRA |Greif et al., |2000] est supérieur a 0,9,
— tri, en ces jours, des heures pour lesquelles le rapport entre 1’éclairement horaire direct
mesuré et direct ESRA est supérieur a 0,9.

Nous reprenons, pour ces conditions, les mémes calculs qui ont été faits précédemment pour
le cas "tout ciel” [paragraphe 6.2.2]. Les tableaux et présentent les écarts entre les
éclairements horaires mesurés et évalués par la méthode Heliosat-4. Les figures a ci-
dessous montrent, pour chacune des quatre stations, le corrélogramme entre les estimations et
les mesures d’éclairements (global et direct), les fonctions de distributions cumulatives (CDF)

et les différences entre les CDFs.

Site Num Moyenne | Biais Biais re- | Ecart type | Ecart type | Corr KSI
(Wm™2) | (Wm~2) | latif (%) | (W m™2?) relatif (%) (%)
1 215 605 0 0 24 4 0,994 11
2 359 653 2 0 25 4 0,993 12
3 988 e -16 -2 44 6 0,988 | 44
4 305 643 22 3 29 5 0,990 | 30

TABLE 6.10 — performance de Heliosat-4 pour 1’éclairement global horaire par ciel clair

Site Num Moyenne | Biais Biais re- | Ecart type | Ecart type | Corr KSI
(Wm=2) | (Wm™2) | latif (%) | (W m™2) relatif (%) (%)
1 215 524 -20 -4 39 7 0,983 27
2 359 556 0 0 49 9 0,971 11
3 988 675 -17 -3 57 8 0,974 42
4 305 560 7 1 46 8 0,972 14

TABLE 6.11 — performance de Heliosat-4 pour 1’éclairement direct horaire par ciel clair

Les courbes de droite des figures[6.7],[6.8 et [6.10] correspondants aux sites 1, 2 et 4, montrent

que les différences entre les CDF's sont inférieures a la valeur critique, indiquée par la ligne en
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FIGURE 6.10 — comme mais pour la station Vaulx-en-Velin (site 4)

pointillés. On observe que pour le site 3, les valeurs d’éclairement de 1'ordre de 1000 W m—2

ne sont pas bien reproduites. Ceci est aussi observé a la figure Dans ce cas, Heliosat-4

98



6.3 Analyse des possibles sources d’erreurs

sous-estime le rayonnement. Mais en général, le ciel clair est bien modélisé par Heliosat-4. Les
biais, écarts types et KSI sont faibles et les coefficients de corrélation élevés. Ces résultats
sont similaires a ceux obtenus lorsqu’on compare les mesures sol aux sorties de libRadtran
en utilisant les mémes entrées que pour Heliosat-4. Ceci confirme la bonne précision de notre

approximation de libRadtran.
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FIGURE 6.11 — propriétés des nuages par ciel tres clair. cloud cover, water cloud et ice cloud
indiquent respectivement la fraction de couverture nuageuse, I’épaisseur optique des nuages a
gouttelettes d’eau et a cristaux de glace

En observant les valeurs d’épaisseur optique de nuage et de couverture nuageuse, on s’aper-
¢oit que ce ciel clair est en accord avec les propriétés des nuages. La figure montre, pour
le site 1 (Freiburg), la fraction de couverture nuageuse cc, I’épaisseur optique des nuages a
gouttelettes d’eau wce et a cristaux de glace ¢ pour les cieux clairs sélectionnés. On voit que
pour la quasi-totalité des points, ces trois parametres sont presque nuls, confirmant I’hypo-
these de ciel clair. Le méme résultat est obtenu pour les autres stations. L’épaisseur optique
des nuages est en accord avec notre hypothese de ciel clair : pour ces sites, dans 95 % de cas
clairs, 7. < 0,1. Ceci montre la bonne qualité de notre procédure de sélection ciel clair.

Apres avoir sélectionné les ciels clairs a partir des mesures sol, nous avons pris le point de
vue de Heliosat-4 et nous essayons de retrouver les instants clairs a partir des propriétés des

nuages. Pour cela, nous sélectionnons

1. les "jours sans nuage” : les jours pendant lesquels a chaque quart d’heure, cc = 0, we=0
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6 Validation de la méthode Heliosat-4

et ic = 0,

2. les "heures sans nuage” : les heures pour lesquels a chaque quart d’heure, cc = 0, we=0

et 1c = 0.

Nous obtenons, pour Freiburg, le tableau La deuxieme condition implique qu’un
instant est supposé clair alors que I'instant d’avant ou d’apres peut étre nuageux. L’apparition
d’un nuage ne pouvant pas étre spontanée et isolée dans le temps, le second cas doit étre

"moins clair” que le précédent.

composante Num Moyenne | Biais Biais re- | Ecart type | Ecart type | Corr
(Wm=2) | (Wm™2) | latif (%) | (W m~2) relatif (%)

jOllI'S sans nuage

globale 334 535 8 2 32 6 0,991
directe 334 449 -1 0 53 12 0,972
heures sans nuage

globale 654 533 10 2 46 9 0,980
directe 654 432 14 3 70 16 0,945

TABLE 6.12 — performance de Heliosat-4 pour des éclairements par ciel sans nuage. La station
ici est Freiburg (site 1)

On observe effectivement que le rayonnement mesuré au sol est plus atténué pour le second
cas que pour le premier, notamment sur la composante directe. Cette atténuation supplémen-
taire serait due aux nuages de passage, qui n'ont pas été détectés aux instants choisis. Par
contre, pour Heliosat-4 les deux cas sont supposés identiques (étant données que les propriétés
des nuages sont les mémes) et les éclairements sont presque les mémes. Il se produit donc
une surestimation d’éclairement dans le second cas. Cette surestimation, bien que faible sur
I’éclairement global, est significative sur I’éclairement direct.

Alinsi, une part importante du biais observé serait due a une mauvaise prise en compte des
ciels fragmentés. Un remede, non testé dans cette these, pourrait étre la détection de ces cas
et la prise en compte de la variabilité temporelle et / ou spatiale, pour corriger 'estimation

initiale de Heliosat-4.

6.3.3 Qualité de l’estimation sous ciel couvert

Comme pour les méthodes inverses, la qualité des entrées influe fortement sur la qualité
des résultats. L’entrée la plus critique pour I'estimation de I’éclairement au sol est le contenu
en nuages de 'atmosphere [chapitre 4] |[Oumbe et al. [2008]. Ce contenu peut étre évalué a

partir de l'indice de ciel clair K. (rapport de I’éclairement mesuré par celui qui serait obtenu
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pour un ciel sans nuage).
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FIGURE 6.13 — déviation de 1’éclairement en fonction de la clarté du ciel

La figure présente une comparaison entre l'indice de ciel clair et I’épaisseur optique des

nuages fourni par le DLR. Pour éliminer I'influence de I’angle zénithal solaire sur la variation

de I'éclairement, les instants sont choisis tels que 11 < trgr < 13. L’épaisseur optique des

nuages est en général plus faible que celle attendue (voir figure : les calculs avec libRadtran
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6 Validation de la méthode Heliosat-4

montrent que pour un indice de ciel clair (équivalent a la transmittance de 1’éclairement global)
inférieur a 0,8, I’épaisseur optique des nuages devrait étre d’au moins 5. Mais pour plusieurs
instants, cette épaisseur est proche de 0. On en déduit que les propriétés des nuages ne sont
pas toujours bien estimées.

Pour les mémes conditions, nous regardons a la figure la variation de la déviation, entre
les éclairements direct et global estimés et mesurés, avec I'indice de ciel clair. On remarque
qu’en général, cette déviation décroit lorsque l'indice de ciel clair croit, et donc croit avec
I’ennuagement de ’atmosphere. Nous en déduisons que plus le ciel est nuageux, moins la
méthode Heliosat-4 est précise.

Intéressons-nous maintenant au cas du ciel tres couvert. Les conditions que nous choisissons
sont les suivantes :

— angle zénithal solaire inférieur a 60°, pour éliminer les cas ou la forte atténuation observée

est due a un long chemin optique,

— éclairement direct mesuré inférieur & 15 W m~2 et éclairement global mesuré supérieur
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FIGURE 6.14 — comparaisons entre mesures et estimations par ciel tres couvert pour la station
Freiburg (site 1)

Nous obtenons la figure [6.14] pour la station Freiburg. Cette figure est similaire a celles
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6.3 Analyse des possibles sources d’erreurs

observées pour d’autres stations. On observe une forte dispersion des données et une tres
faible corrélation entre les mesures et les estimations, ce qui confirme 'imprécision de Heliosat-
4 en ciel tres couvert. La figure donne les propriétés des nuages pour correspondant a
ce cas. Pour un ciel aussi nuageux, le pourcentage de couverture nuageuse cc devrait tendre
vers 100 %. Mais sur 82 points, cc est inférieur a 70 % dans 21 cas. En plus, la distribution
d’épaisseurs optique ne traduit pas toujours I'état de ciel tres couvert : sur 82 points, wec et ic

sont simultanément inférieurs & 1 dans 15 cas.
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FIGURE 6.15 — propriétés des nuages par ciel tres couvert. cloud cover, water cloud et ice
cloud indiquent respectivement le pourcentage de couverture nuageuse, 1’épaisseur optique des
nuages a gouttelettes d’eau et a cristaux de glace

Cette incertitude peut aussi étre due a la qualité de la modélisation de I'atténuation par
les nuages.

Pour évaluer la qualité de modélisation de la transmittance des nuages dans Heliosat-4,
nous calculons, a la figure [6.16, avec libRadtran et avec Heliosat-4, les transmittances des
nuages, c’est-a-dire les rapports entre les éclairements estimés et ceux qui seraient estimés si
le ciel était clair. Ces calculs sont faits pour les éclairements direct et global et pour différents
angles zénithaux solaires et différentes épaisseurs optiques des nuages. Nous observons qu’en
général la transmittance des nuages est bien reproduite par Heliosat-4.

Nous déduisons que I'imprécision de Heliosat-4 vient du ciel nuageux et serait principale-

ment due a de grandes incertitudes dans ’estimation des propriétés des nuages.
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FIGURE 6.16 — qualité de la modélisation de la transmittance des nuages. Il s’agit ici de
nuages a gouttelettes d’eau, 7. = 2 a droite, et ; = 40° a gauche. Les autres entrées sont :
jour julien = 100, altitude = 0 km, 7Tuer 550 = 0,2, TWC = 30 mm, albédo du sol = 0.
Sont utilisés, en plus, comme entrées pour I'approximation a deux flux utilisé par Heliosat-4
Psph = 0,12, w = 0,999 et g = 0,850

6.4 Faiblesses actuelles de la méthode Heliosat-4

Par rapport aux méthodes actuelles, la méthode Heliosat-4 ne permet pas seulement 1’es-
timation de I’éclairement global total, mais aussi celle des composantes directe et diffuse ainsi
que de leurs distributions spectrales. Les premiers résultats montrent que 1’écart type obtenu
avec la méthode Heliosat-4 est semblable a celui obtenu avec les méthodes actuelles. Reste le

probleme de la surestimation. Les principales origines de ce probleme sont citées ci-dessous.

La qualité des entrées du modele de ciel clair est encore insuffisante. Leur résolution spatiale
est de 50 km x 50 km. Or pour des sites distants de moins de 50 km, ’écart quadratique moyen
de I’éclairement par ciel clair peut étre supérieur a 10 %. En plus, I'estimation des propriétés
des aérosols est encore a ces débuts [Holzer-Popp et al., 2008]. La figure donne des
cartes d’épaisseur optique d’aérosols provenant de différentes sources. On peut noter le grand
désaccord entre les différentes estimations. Par ailleurs, le type d’aérosols et le parametre «
caractérisant la variation spectrale des aérosols ne sont pas actuellement disponibles de maniere
opérationnelle.

Les nuages ne sont pas bien pris en compte. La validation de la méthode Heliosat-4 montre
que la présence des nuages n’est pas bien détectée. Ceci est probablement la principale source
de la surestimation observée. Cette détection insuffisante est due au fait que, dans un pixel de
3 km x 3 km, il peut arriver que le nuage soit juste au dessus de la cible (station de mesure) et

ne recouvre que faiblement le pixel (voir figure[6.18)). Etant donné que les parametres nuageux
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NASA GISS vi

TOMS NASA GISS v2 1990
GOCART AeroCom

FIGURE 6.17 — cartes mondiales d’épaisseur optique d’aérosols pour différentes sources. GADS :
Global Aerosol Data Set, GISS : Goddard Institute for Space Studies, TOMS : Total Ozone
Mapping Spectrometer, GOCART : Goddard Chemistry Aerosol Radiation and Transport
model, AEROCOM project : international science initiative on aerosols and climate (M.
Schroedter- Homscheidt, communication personnelle)

estimés correspondent a la moyenne sur le pixel, un tel pixel sera considéré comme faiblement

nuageux, contrairement a la cible.

5 ey

N51.49° 0%

Pixel haute résolution en Europe

FIGURE 6.18 — distribution spatiale des nuages. La couverture nuageuse du pixel est hétérogene
(C. Hoyer-Klick, communication personnelle)

D’autres phénomenes tels que 'ombrage intra-pixel, 1'effet de parallaxe qui va attribuer
un nuage a un pixel situé plus loin du centre de visée du capteur, la réflectance spectrale et

bidirectionnelle du sol ne sont pas pris en compte.
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Ainsi, outre 'amélioration de 'algorithme Heliosat-4, la qualité des estimations pourrait
étre améliorée par I'exploitation des données de meilleures qualités, notamment celles issues
de Meteosat Troisieme Génération (MTG) dont la conception est en cours et le lancement
prévu a partir de 2015. MTG n’assurera pas seulement la continuité de MSG, mais appor-
tera aussi d’'importantes améliorations, conformément aux besoins en météorologie opération-
nelle. En plus et d’une plate forme imageur (MTG-I) comme MSG, MTG sera constituée
d’une plate forme sondeur (MTG-S). Ces plates formes auront chacune deux capteurs a bord
(www.eumetsat.int ; S. Mathieu, communication personnelle) :

— le FCI (Flexible Combined Imager), dont la mission est de scanner

— soit le disque plein dans 16 canaux spectraux toutes les 10 min avec une résolution
spatiale comprise entre 1 et 2 km, en continuité avec le capteur SEVIRI,

— soit un quart de la terre dans 4 canaux spectraux toutes les 2,5 min avec une résolution
spatiale deux fois plus fine, s’appuyant sur la mission Haute Résolution de MSG,

— le LI (Lightning Imagery), qui a pour mission la détection en continu sur presque tout le
disque terrestre, des décharges électriques se produisant dans les nuages ou entre nuage
et sol avec une résolution d’environ 10 km,

— le IRS (Infrared Sounding), qui couvrira le disque complet, fournissant des informations
hyper-spectrales de sondage dans l'infrarouge moyen et l'infrarouge lointain avec une
résolution spatiale d’environ 4 km et une résolution temporelle de 15 min,

— le UVN (Ultraviolet, Visible & Near-infrared Sounding), qui couvrira I’'Europe et fournira
a chaque heure des mesures dans I'ultraviolet, le visible et le proche infrarouge avec une
résolution spatiale de 8 km.

MTG-S permettra particulierement des estimations du profil vertical de la vapeur d’eau, du
contenu en ozone et de I’épaisseur optique des aérosols a des résolutions spatiales et temporelles
plus fines. Ceci réduira donc 'erreur sur Heliosat-4 due a la résolution du modele de ciel clair
et a la précision des entrées. De méme, les résolutions spatiales et temporelles et le nombre de
canaux spectraux étant augmentés avec MTG-I, les propriétés des nuages pourront étre mieux
extraites. Particulierement, les nuages fragmentés seront mieux pris en compte et ’albédo du
sol mieux estimé. Ainsi, la troisieme génération de Meteosat offrira la possibilité d’estimer les

caractéristiques de I’éclairement au sol a des résolutions spatiale et temporelle plus fines.
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Avec le lancement du satellite MSG, les possibilités de suivi du contenu de ’atmosphere
terrestre se sont améliorées considérablement. En effet, le radiometre embarqué SEVIRI pos-
sede 12 canaux d’acquisition dans une bande spectrale située entre 0,6 et 12 pym alors que le
capteur de la précédente série n’en possédait que trois. Cette amélioration spectrale apporte a
I’estimation du rayonnement le bénéfice d’'une modélisation plus fine de ’atmosphere par une
caractérisation plus précise des nuages, de 'ozone et de la vapeur d’eau [Mueller et al., 2004].
De plus, 'acquisition tous les 15 min au lieu de 30 min offre une meilleure description de la
variabilité temporelle. Ces capacités, mises en synergie avec celles d’autres capteurs tels que
ceux a bord d’EnviSat (SCTAMACHY et AATSR) ou MetOp, permettent plus de raffinement

dans la modélisation de la propagation du rayonnement solaire.

7.1 Bilan du travail effectué

L’objectif principal de cette these est de concevoir et développer une méthode - appelée
Heliosat-4 - basée sur un code de transfert radiatif et exploitant les nouvelles estimations des
parametres optiques de 'atmosphere. Heliosat-4 produira & chaque 1/4 heure et chaque 3 km
les composantes directe et diffuse de 1’éclairement au sol, ainsi que la distribution spectrale.
Un autre objectif scientifique de ces travaux est de relier les efforts faits dans le domaine

de l'estimation du rayonnement au sol a ceux faits en optique atmosphérique. Le premier
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domaine pourra bénéficier des nombreuses connaissances et multiples outils disponibles en
optique atmosphérique et contribuera a I’enrichissement du second domaine par de nouvelles

questions.

Nous avons premierement défini, a partir d’une étude de sensibilité, ’ensemble des para-
metres atmosphériques disponibles opérationnellement et leurs attributs, devant servir d’en-
trées a une méthode estimant 1’éclairement au sol a partir d’'un code de transfert radiatif
(CTR). En effet, les CTR dans 'atmosphere sont de plus en plus utilisés, grace a leur modéli-
sation précise de 'atmosphere. Les CTR prennent en compte un grand nombre d’entrées : les
propriétés optiques comprenant les aspects spectraux des gaz, des aérosols, des nuages et de
la réflexion du sol, les types d’interactions, méthodes de résolution mathématique [Lioul [1976]
1980; Perrin and Vauge, [1982; [Vermote et al.,|1997; Kato et al}[1999; Mayer and Kylling}, 2005].
L’estimation opérationnelle des propriétés optiques de ’atmosphere est maintenant possible
grace a I’exploitation de nouveaux capteurs et a I'introduction, en physique atmosphérique, de
récentes techniques d’assimilation de données. En dépit des récents progres dans 1’évaluation
opérationnelle de ces propriétés, nous ne disposons pas de suffisamment d’informations 3D.
L’information atmosphérique disponible est généralement 2D c’est-a-dire intégrée verticale-
ment sur la colonne atmosphérique. Méme en 2D, beaucoup de parametres sont inconnus. Si

disponibles, ces quantités sont connues a différentes résolutions spatiales.

Cette étude de sensibilité nous a permis d’établir que les entrées nécessaires pour toute

méthode basée sur un CTR sont :

— l'angle zénithal solaire et le numéro du jour dans l'année,
— I’épaisseur optique des nuages,
— le type de nuage,

— DI’épaisseur optique des aérosols et sa variation spectrale,

le contenu en vapeur d’eau,

— l’albédo spectral du sol,

Ialtitude du site,

— le profil atmosphérique.

Un autre résultat obtenu est que I’épaisseur géométrique et la position verticale des nuages
ont une influence négligeable sur 'éclairement au sol. Ce résultat est tres important pour
I’élaboration des méthodes directes. Nous avons ainsi établi que la solution de 1’équation de

transfert radiatif pour une atmosphere nuageuse est équivalent au produit de I’éclairement par
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ciel clair Esk¥ par I’ensemble “extinction due aux nuages et contribution de la réflectance

du sol” Thuagestsor [Oumbe et al. 2009] :
E = Eclearsky * Tnuages+sol (71)

Cette relation est tres intéressante d’un point de vue pratique, en particulier pour la rapidité
des calculs. Chaque facteur de la relation (E€€™ et T,,,q4es1501) PeUt étre calculé suivant les
résolutions spatiale et temporelle de ses entrées. Cette observation permet également d’envi-
sager un développement modulaire de méthode exploitant un code de transfert radiatif pour
estimer 1’éclairement au sol.

Ce résultat est tres général et important pour 1’élaboration des méthodes directes. Plusieurs
options peuvent étre adoptées pour le module ciel clair et pour le module "transmittance des
nuages - réflectance du sol”.

Les méthodes inverses sont, elles aussi, en accord avec la relation [7.1] La séparation ciel
clair / nuages est largement utilisée. La raison de cet usage est que les propriétés des nuages (y
compris leur présence) varient spatialement et temporellement beaucoup plus fortement que
celles des autres parametres.

La conception de Heliosat-4 a fortement été influencée par I’établissement de la séparation
ciel clair / "nuages + sol”, d’autant plus qu’elle permet un important gain de temps, contri-
buant ainsi fortement a la résolution du probleme de temps d’exécution posé par les CTR.
Nous avons analysé différentes possibilités pour les calculs de I’éclairement par ciel clair et
de I'ensemble "extinction due aux nuages et contribution de la réflectance du sol”. En plus
des aspects scientifiques sus-cités, 1’élaboration de Heliosat-4 a été influencé par les moyens
mis en ceuvre pour un temps de calcul acceptable, une précision satisfaisante sur les résul-
tats, I'espace de stockage dont nous disposons, ainsi que d’autres choix opérationnels quant
a sa mise en ceuvre, sa maintenance, ses possibles évolutions et par ’exploitation prévue des
éclairements ainsi calculés. Nous avons congu la méthode Heliosat-4 de fagon a ce qu’elle
reproduise la propagation du rayonnement dans ’atmosphere, en ses composantes directe, dif-
fuse et distribution spectrale. Pour sa conception et son développement, nous avons mis en
ceuvre des approximations de 1’équation du transfert radiatif pour les atmospheres claires et
nuageuses permettant des calculs rapides, notamment la relation de Lambert-Beer modifiée
[Mueller et al., 2004], I'approximation a deux flux [Paris and Justus, |1988|, ’hypothese d’une

suite infinie de réflexions entre le sol et 'atmosphere [Vermote et all [1997] ainsi que le profil
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vertical de I’éclairement [Oumbe et al., 2009] [Oumbe and Wald, 2009]. Nous avons validé les
approximations congues et / ou utilisées avec les codes de transfert radiatif libRadtran, 6S et

Streamer.

Nous prenons en compte I'influence de 1’albédo du sol dans la méthode Heliosat-4 a travers
une paramétrisation en fin de calcul de I’éclairement au sol. Etant donné que la connaissance
des distributions spectrale et angulaire de ’albédo du sol est faible, une telle approche permet
de corriger 1’éclairement avec I'information disponible sur I’albédo du sol et ouvre la voie a de

possibles améliorations selon les avancées dans ce domaine.

Comme les versions précédentes d’Heliosat, Heliosat-4 est concue pour étre appliquée aux
images de la série Meteosat. Toutefois, étant donné que sa conception n’est pas directement
liée aux images satellitales contrairement aux précédentes méthodes, la méthode Heliosat-4

peut étre appliquée partout sur la terre, ou les parametres atmosphériques sont disponibles.

Avant de valider la méthode Heliosat-4, nous avons fait une étude bibliographique des
méthodes existantes et des techniques d’extraction des parametres atmosphériques. La com-
paraison des sorties de la méthode Heliosat-4 avec des mesures d’éclairement horaire, donne
des coefficients de corrélation élevés, montrant que les variations temporelles d’éclairements
sont bien reproduites par Heliosat-4. Les écarts types sont similaires a ceux des méthodes
actuelles pour ’éclairement global. Ceci montre que les principes physiques sont respectés. Le
probleme actuel est la surestimation de I’évaluation. Le biais entre les mesures et les estima-
tions est tres faible lorsque le ciel est clair. Il croit avec 'ennuagement de I’atmosphere. Nous
discutons les sources de la surestimation observée au chapitre précédent. Comme établi avec
I’étude de sensibilité, la qualité des entrées constitue une source importante d’erreurs. L’ex-
traction des parametres atmosphériques (nuages, aérosols, vapeur d’eau) et 1’albédo du sol est
encore a ces débuts [Holzer-Popp et al.l 2008]. En comparant différentes sources de données,
nous observons de fortes variations pour des mémes estimations. La précision de la méthode
Heliosat-4 évoluera avec 'amélioration de la qualité de l'estimation de ces parametres. Elle
évoluera aussi avec la prise en compte d’autres phénomenes tels que 'ombrage intra-pixel,
Ieffet de parallaxe qui va attribuer un nuage a un pixel situé plus loin du centre de visée du

capteur, la réflectance bidirectionnelle du sol, etc.

Les resultats de la premiere validation de Heliosat-4 sont prometteurs. Cette premiere
validation n’a été faite que pour des éclairements totaux direct et global en valeur horaire. Il

faudrait aussi vérifier la qualité de la méthode pour des éclairements spectraux et des valeurs
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quart horaires. La validation devrait aussi étre faite pour des stations situées dans différentes
régions climatiques. Les quatre stations que nous avons utilisées sont pour trois d’entre elles

du climat tempéré et pour une du climat désertique.

7.2 Vers une mise en mise en ceuvre opérationnelle

La connaissance du rayonnement au sol étant une information essentielle pour différentes
applications, plusieurs réseaux ont été développés pendant ces dernieres décennies pour faciliter
l'acces a cette information [Rigollier, 2000]. Parmi eux sont les services web d’observation
du rayonnement solaire, actuellement au nombre de quatre, qui fournissent tous des séries
temporelles d’éclairement global total sur plan horizontal en exploitant les technologies web.
Le service web Solemi appartient au DLR et fournit des séries au pas horaire en 2005 sur
I’Europe. La NASA propose un service web, nommé SSE, qui fournit des séries au pas journalier
de 1983 a 2003 qui couvre le monde entier. Le service web Helioclim-1 fournit des séries au
pas journalier entre 1985 et 2005 sur la zone Europe et Afrique. Le service web Helioclim-3
fournit des séries au pas de 15 min a partir de 2004 sur la zone Europe et Afrique. Ces deux
derniers services web sont assurés par le CEP de Mines ParisTech. La résolution spatiale des
données fournies est définie par la surface au sol que représente une mesure. Cette résolution
est variable : de 100 x 100 km? pour SSE & 5 x 5 km? pour Solemi et Helioclim-3 |[Gschwind),
2009].

Cette these est la premiere étape pour la mise en ceuvre des 2010 d’une nouvelle base de
données et service web de rayonnement, accessible via le service SoDa (www.soda-is.com).
Cette base de données - appelée HelioClim-4 - fournira les composantes globale, directe et
diffuse ainsi que la distribution spectrale du rayonnement avec des résolutions spatiales et
temporelles de 5 km et 15 min. Les bases de données actuelles calculent préalablement le
rayonnement global total. Les composantes directe, diffuse et la distribution spectrale sont
dérivés a posteriori a partir des formules empiriques, qui sont généralement peu précises. Un
atout de la base de données Helioclim-4 est d’estimer simultanément ces parametres.

En effet, toutes les applications énergétiques ne sont pas identiques du point de vue de
la ressource solaire. Ainsi, les capteurs a concentration (thermiques ou photovoltaiques) ne
peuvent tirer profit que de la fraction directe du rayonnement solaire. De méme, alors que

la plupart des capteurs thermiques utilisent toutes les longueurs d’ondes du spectre solaire
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Images des satellites
MSG, Envisat, MetOp

Traitement des données Stockage des parameétres
satellitales brutes atmosphériques :

H,O0, aérosol, O, profil

nuages, albédo du sol |—

v
- libRadtran

- Variation de I'angle zénithal solaire

Stockage des paramétres
synthétiques —

(Journalier, 50 km x 50 km)

A 4

- Elévation du site

- Atténuation par les nuages
- Contribution de I'albédo du sol

\ 4

Eclairements global, direct, diffus

et distribution spectrale Entrées : coordonnées
géographiques, intervalle
(Quart d'heure, 3 km x 3 km) temporel, types de données souhaitées

l

| Calcul des données souhaitées

| Utilisateurs |

FIGURE 7.1 — représentation schématique de la future chaine opérationnelle Helioclim-4. Les
parametres synthétiques sont 7y, 7o, €t @, b et pgpn (voir équation |5.14)).

recu au sol, les capteurs phovoltaiques ont une forte sensibilité spectrale, qui privilégie le
rendement de conversion a certaines régions du spectre [Perrin and Vaugel [1982]. Aussi, on
s’intéresse a 'ultraviolet pour ’étude de 'impact sanitaire du rayonnement sur la peau et au
visible pour ’agriculture et ’architecture. Par ailleurs, il est parfois nécessaire d’avoir une fine
résolution temporelle du rayonnement. Par exemple, pour des systemes thermodynamiques,
ol un fluide est chauffé, des chutes temporelles de la valeur du rayonnement, dues par exemple
a la présence d'un nuage de temps en temps peuvent maintenir le systeme dans un régime
transitoire malgré une quantité journaliere de rayonnement assez importante. Ceci justifie

I'intérét des efforts pour estimer avec plus de finesse ’éclairement au sol.

Nous avons concu la méthode Heliosat-4 de fagon a ce que ses sorties soient disponibles via
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le futur service web Helioclim-4 & la requéte de 'utilisateur. La figure [7.1| présente de facon
synthétique un premier prototype de la chaine opérationnelle Helioclim-4. Sa construction sera
similaire a celle du service web Helioclim-3 [Cros, |2004] en cours actuellement. La premiere
étape, de la lecture des images satellitales, au DLR, au calcul des parametres synthétiques et
leur stockage, a MINES ParisTech, sera exécutée automatiquement. La seconde étape, qui est

constituée d’approximations rapides, sera exécutée a la requete de 'utilisateur, via le service

SoDa.
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ANNEXE A

Distribution angulaire de la diffusion

La distribution angulaire de la diffusion, lorsqu’un rayonnement traverse un milieu semi-

transparent, est décrite par la fonction de phase p donnée par

27 iy
/ / p(eosO) G 0d0dp = 1 (A1)
0 0 47

qui représente la probabilité pour qu’un faisceau incident sur I'angle solide d€2’ centré sur la
direction §2’, soit diffusé dans I'angle solide df2 centré sur €2. La fonction de phase p peut étre
approchée avec les termes d’un polynome de Legendre P, [Lioul, [1980; [Moura, [1998; |Jiménez-

Aquino and Varelal, 2005, soit :

p(cos©) = Z(Dlpl(cos O) (A.2)

Les N +1 constantes @; sont déterminées a partir des propriétés d’orthogonalité des polynomes

de Legendre :

20+1 (!
wl:T—i_/ p(cos ©) cos Od cos © (A.3)
-1
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Lorsque I = 0, @y = 1 et représente la normalisation de la fonction de phase. Lorsque [ = 1,

on a
wi 1!
g=— = —/ p(cos ©) cos ©d cos © (A.4)

g est le facteur d’asymétrie; il caractérise le mode de diffusion de la particule : pour une
diffusion isotrope, g = 0; pour une diffusion orientée en grande partie vers l'avant, g > 0;
pour une diffusion orientée en grande partie vers ’arriere, g < 0; pour une diffusion identique

vers 'avant et vers l'arriere, g = 0. © = (2, Q) est angle de diffusion. Il est donné par

cos® = cosfcost +sinfsinf cos(¢’ — )

=+ (1= ) (1= )2 cos(¢ — ) (A.5)

i et u' sont respectivement les cosinus des angles zénithaux des rayonnements incident et
diffusé, et et ¢ sont les angles azimutaux correspondants. © = 0 correspond a une diffusion

vers I'avant (direction incidente) et © = 7 a une diffusion vers 'arriere (rétrodiffusion).

Les deux équations précédentes donnent :

P& 1 0) =D @Plup! + (1= ) (1 = p?) 2 cos(¢' — )] (A.6)
=0

L’utilisation du théoreme des harmoniques sphériques conduit a :

m

p(u @' 1y +2Z i H OB (1) cos(m(e! = )] (A7)

Pour un cas de symétrie azimutale,
2
p(p', ) = / P, @', 1, p)dep
0

= Y @P(p)h) (A.8)

Lorsqu’on considére un seul terme pour le polynéme de Legendre (dans I’équation [A.2)), la

fonction de phase est dite isotrope. Dans ce cas, le rayonnement est diffusé de maniere égale
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dans toutes les directions de 1’espace.
p(cos®) =1 (A.9)

Dans un milieu constitué par des particules sphériques de diametre tres inférieur a la

longueur d’onde, la diffusion est dite moléculaire et peut étre décrite par la loi de Rayleigh :
3 2
p(cos ©) = 1(1 + cos® ©) (A.10)

En optique atmosphérique, on observe souvent des diffusions dans le sens de la propagation
(© = 0) ou des rétrodiffusions (0 = 7). Afin de présenter une fonction de phase trés pointue
vers l'avant ou vers 'arriere, avec un nombre limité de termes, Henyey et Greenstein ont
proposé une fonction de phase qui ne dépend que du parametre d’asymétrie g. Le modele
Henyey-Greenstein [Henyey and Greenstein| [1941] est donné par :

1—g?
(1+ g% — 2gcos(m — ©))3/2

prc(cos©) = (A.11)

g est défini par I'équation[A.4 et m — O est la déviation du rayonnement a partir de la direction

incidente.
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EXPLOITATION DES NOUVELLES CAPACITES D’OBSERVATION DE LA TERRE POUR
EVALUER LE RAYONNEMENT SOLAIRE INCIDENT AU SOL

Résumé

Peu de stations au sol mesurent 1’éclairement et des méthodes ont été développées pour I’évaluer a partir
d’images prises par des satellites géostationnaires ou en orbite polaire. Dans les méthodes actuelles, dites
inverses, le signal pergu par le satellite est inversé pour dériver le rayonnement au sol. Il est estimé de maniere
générale que les limites des méthodes inverses sont certainement atteintes en terme de précision. En conséquence,
une nouvelle voie, basée sur la modelisation directe de la propagation du rayonnement solaire dans I’atmosphere,
est explorée.

Dans cette these, nous concevons une nouvelle méthode -dite Heliosat-4- basée sur le code de transfert radiatif
libRadtran et tirant profit des produits de meilleure qualité, extraits des nouvelles capacités d’observation de
la terre. Dans cet objectif, nous avons

e par une analyse de sensibilité, établi les entrées nécessaires pour toute méthode basée sur un code de
transfert radiatif,

e établi que I’éclairement au sol pour une atmosphere nuageuse peut étre considéré comme égal au produit
de ’éclairement obtenu par ciel-clair et d’une fonction de l’extinction due aux nuages et de la contribution
de la réflectance du sol,

e mis en ceuvre des approximations de 1’équation de transfert radiatif pour des atmospheres claire ou
nuageuse, permettant des calculs rapides.

Heliosat-4 est affranchi des parametres empiriques, facile a implémenter et fournit simultanément les com-
posantes directe, diffuse et la distribution spectrale de ’éclairement. Ces caractéristiques, bien que nécessaires
pour différentes applications, sont rarement fournies. Les premiers résultats de la validation de cette nouvelle
méthode avec les mesures sol sont prometteurs : les performances observées sont proches de celles des méthodes
actuelles.

Mots clés : énergie solaire, optique atmosphérique, transfert radiatif, télédétection, méthode Heliosat, nuages

ASSESSMENT OF SOLAR SURFACE RADIATION USING NEW EARTH OBSERVATION
CAPABILITIES

Abstract

The surface solar irradiance (SSI) is seldom measured and several methods have been developed for its
assessment from images taken by geostationary or polar-orbiting satellites. In current methods, so-called inverse,
the signal received by the satellite is inverted to derive the radiation on the ground. It is felt that as a whole,
limits of such methods are presently reached in terms of accuracy. Consequently, a new paradigm is studied
based on a direct modeling of propagation of solar radiation through the atmosphere.

In this thesis, we design a new method -called Heliosat-4- based on the radiative transfer model libRadtran;
it benefits from advanced products derived from recent earth observation missions. For this purpose, we

e establish by the means of a sensivity analysis, the necessary inputs of any method based on radiative
transfer model,

e establish that SSI for a cloudy atmosphere can be considered as equal to the product of the SSI obtained
under clear-sky and a function of the cloud extinction and ground albedo contribution,

e implement approximations of radiative transfer equation, for clear and cloudy atmosphere, allowing rapid
calculations.

Heliosat-4 is free from empirical parameters, easy to implement and deliver simultaneously direct, diffuse com-
ponents and spectral distribution of irradiance. These characteristics, while necessary for various applications,
are rarely provided. The first results of the validation of the new method with ground measurements are
encouraging: observed performances are similar to those of current methods.

Key words : solar energy, atmospheric optics, radiative transfer, remote sensing, Heliosat method, clouds
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