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ABSTRACT

Antarctica is an immense continent made of ice. This region remains to this day one of the
most unknown regions of our planet Earth. It contains nearly 90% of the world’s fresh water,
and in the current situation of global warming, this frozen reservoir is under serious threat. In
the absence of reliable observations or efficient climate models, it is so far difficult to verify
what is happening in Antarctica, and how it may evolve in the coming decades. Indeed, some
studies predict significant ice melt in the west, other studies predict snow accumulation at the
surface of its eastern region, mostly by precipitation events. It is, however, difficult to know if
one of these two processes takes priority over the other, and which one.

The CloudSat satellite is the only precipitation survey tool available on the continental
scale. However, there are significant uncertainties about its measurements and the confidence
that can be given to it is inevitably very low. Using precisely calibrated radar instruments de-
ployed on the Dumont d’Urville coast station and the Princess Elisabeth continental station,
we compared observations of precipitation from both surface and space. Comparison of these
observations between the two datasets allowed to validate the satellite’s precipitation measure-
ments by re-evaluating an uncertainty on the measurement – initially between 150 and 250% –
to less than 24%.

This result gives more confidence to the measurements of this satellite, and from four years
of continuous precipitation observation, we have developed the first three-dimensional and
model-independent climatology of snowfall in Antarctica. Comparison of this dataset with
theoretical precipitation rates calculated from the forced uplift of an air mass along a topo-
graphic slope shows that snowfall appears to be controlled at the first order by large-scale
advection and forced uplift of wet flows against topography.

We compared this dataset to the global climate model LMDz to assess its capability to re-
present precipitation over this polar region. Using several simulation configurations, we identi-
fied dynamic, warm and moist biases as well as biases in the moisture advections of the model.
We have explored ways to reduce these biases, such as the use of atmospheric forcings (winds,
temperature and specific humidity) or the sensitivity of microphysical precipitation parameters.
In addition, a combination of forcing and numerical adjustment reducing the dissipation of the
LMDz model on diabetic perturbations allows precipitation to be simulated in accordance with
the available observations.





RÉSUMÉ

L’Antarctique est un immense continent constitué de glace. Cette région reste à ce jour
l’une des contrées les plus méconnues de notre planète Terre. On y retrouve près de 90% de
l’eau douce globale, et dans la réalité actuelle du réchauffement climatique, ce réservoir, que
l’on pensait figé jusque là, est menacé. Cependant, faute d’observations fiables ou de modèles
climatiques performants, il est difficile jusqu’à présent de savoir quelle évolution l’Antarctique
va avoir dans les décennies à venir. En effet, si des études prédisent une importante fonte de
glace à l’Ouest, d’autres études prédisent une accumulation de neige à la surface de sa région
Est. Il est difficile de savoir lequel de ces deux processus prime sur l’autre, et dans quel sens.

Le satellite CloudSat est le seul outil d’étude des précipitations disponible à l’échelle du
continent. Cependant, les incertitudes sur ses mesures étaient importantes. À l’aide des instru-
ments radars précisément calibrés qui sont déployés sur la station côtière de Dumont d’Urville
et sur la station continentale de Princesse Elisabeth, nous avons comparé des observations de
précipitations simultanément observées depuis la surface et depuis l’espace. La comparaison
de ces observations entre les deux jeux de données a permis de valider les mesures de précipi-
tations du satellite en ré-évaluant une incertitude sur la mesure – initialement comprise entre
150 et 250% – à moins de 24%.

Dans un second temps, à partir des quatre années d’observation continue de précipitations
effectuées par CloudSat, nous avons développé la première climatologie tri-dimensionnelle et
indépendante de tout modèle des chutes de neige en Antarctique. La comparaison de ce jeu
de données avec des taux de précipitations théoriques calculés à partir du soulèvement forcé
d’une masse d’air le long d’une pente topographique montre que les chutes de neige semblent
contrôlées au premier ordre par l’advection à large échelle et l’ascendance forcée des flux
humides à l’encontre de la topographie de la calotte.

Nous avons comparé ce jeu de données au modèle de climat global LMDz afin d’évaluer la
capacité de ce dernier à représenter les précipitations au-dessus de l’Antarctique. À l’aide de
plusieurs configurations de simulations, nous avons identifié des biais dynamiques, chauds et
humides ainsi que des biais dans les advections d’humidité du modèle. Nous avons exploré des
solutions pour réduire ces biais, comme l’utilisation du guidage des champs dynamiques ou
la sensibilité des paramètres microphysiques des précipitations. Finalement un guidage dyna-
mique et un réglage numérique réduisant la dissipation du modèle LMDz sur les perturbations
diabatiques permettent de simuler des précipitations en accord avec les différentes observations
disponibles.
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PRÉAMBULE

Le climat à travers l’histoire

Le climat de notre planète est en perpétuelle évolution. Il oscille autour d’un équilibre
énergétique entre différentes composantes qui sont l’atmosphère, l’hydrosphère, la biosphère,
la lithosphère et la cryosphère, ainsi que deux moteurs énergétiques qui sont le centre de la
Terre et le Soleil. Quand une de ces composantes évolue le climat tend vers un nouvel état
d’équilibre avec une réponse qui peut varier sur des échelles de temps allant de quelques mois
à plusieurs millénaires selon la nature de la perturbation. Cette dernière peut être ponctuelle
comme lorsqu’un volcan se réveille après un long sommeil et rejette dans l’air des poussières
qui altèrent la composante atmosphérique. Mais elle peut également être cyclique, avec pour
exemple le plus parlant les variations saisonnières du climat en réponse aux changements an-
nuels de position de la Terre par rapport au Soleil. Cependant le climat de notre planète connaît
aujourd’hui un des bouleversements les plus rapides qu’il ait connu et cela va avoir un impact
sur toutes les composantes climatiques de la surface de la Terre.

La communauté scientifique en a la certitude, l’humanité est à l’origine de cette perturba-
tion globale (Collins et al., 2013; Masson-Delmotte et al., 2013; Marcott et al., 2013). En effet,
à la fin du XIXème siècle l’humanité est entrée dans une ère de développement technologique
sans précédent qui n’a fait qu’accélérer depuis lors. Cette révolution industrielle a transformé
notre société en profondeur, l’amenant d’une économie traditionnellement locale et artisanale
vers un mode de consommation de masse à l’échelle du globe. Cette mutation rapide et bru-
tale de notre monde, amplifiée par l’explosion démographique initiée dès le milieu du XIXème
siècle, a nécessité une énergie considérable et dégagé des quantités dantesques de gaz à effet
de serre. Ces émissions ont perturbé la balance énergétique climatique et provoqué le réchauf-
fement de la surface. Si on rapporte l’histoire de la Terre à une année, l’humanité a vu le jour
seulement quelques minutes avant la fin du dernier jour et n’a mis qu’une demi-seconde pour
compter parmi les plus grands perturbateurs climatiques.



Préambule

Les pôles face au réchauffement climatique

Si le réchauffement climatique est global, les pôles figurent parmi les régions les plus tou-
chées. En effet, dans un système climatique à l’équilibre, la chaleur qui s’accumule dans les
zones tropicales est redistribuée vers les hautes latitudes par transport océanique et atmosphé-
rique. Ce transfert se produit afin de compenser le déficit net d’énergie observé au niveau de
ces régions dont la large couverture glaciaire a un fort albédo (pouvoir réfléchissant d’une sur-
face) et renvoie près de 80% de l’énergie solaire reçue. Dans un système qui se réchauffe, le
transport de chaleur des tropiques vers les hautes latitudes augmente. Au niveau des régions
polaires, ceci provoque une augmentation des températures qui conduit à une diminution de
la couverture glaciaire et donc de l’albédo (Graversen and Wang, 2009). Par conséquent, la
quantité d’énergie solaire réfléchie au niveau des pôles diminue ce qui augmente encore les
températures et donc la fonte de la banquise et des calottes, plongeant ainsi le climat polaire
dans une boucle de rétroaction qui amplifie le réchauffement (Hassol, 2004).

Le bilan de masse d’une calotte polaire dépend de la différence entre les précipitations
neigeuses qui s’accumulent à sa surface et la quantité de glace perdue vers les océans par écou-
lement des glaciers et décrochement d’icebergs. Dans le cas d’un climat stable, le stockage
de glace compense les pertes. Cependant dans le contexte de réchauffement climatique actuel
la fonte de la calotte du Groenland serait responsable à elle seule de plus de 25% de l’élé-
vation du niveau maritime (Van den Broeke et al., 2016; Chen et al., 2017) bien qu’elle ne
contienne qu’environ 10% de l’eau douce terrestre totale. Cette calotte étant à l’heure actuelle
la principale contributrice cryosphérique à la remontée du niveau moyen des océans, elle est
très étudiée, d’autant que sa relative facilité d’accès a permis la mise en place de nombreuses
stations scientifiques sur le terrain. L’évolution des glaciers groenlandais est ainsi bien docu-
mentée, avec une accélération de leur écoulement et donc du taux d’ablation de la calotte en
région côtière depuis les années 1990 en réponse à des températures océaniques et atmosphé-
riques plus chaudes en été (Van den Broeke et al., 2016; Ahlstrøm et al., 2017; Mouginot et al.,
2019). Cependant le réchauffement de l’atmosphère favorisant le transport d’un air plus humide
vers les hautes latitudes, il est par ailleurs responsable d’une augmentation des précipitations
neigeuses qui s’accumulent au centre de la calotte dans une proportion qui, bien qu’incertaine
(Koenig et al., 2016; Lewis et al., 2017; Overly et al., 2016), ne parvient pas à compenser les
pertes des régions côtières.

Du fait de l’isolement de l’Antarctique et des difficultés à conduire des campagnes scienti-
fiques sur le terrain, l’évolution de cette calotte est longtemps demeurée incertaine. Et pourtant,
d’une superficie 25 fois supérieure à celle de la France ou encore 2 fois plus grande que l’Aus-
tralie, la calotte glaciaire antarctique contient près de 90% de l’eau douce globale restante et
détient donc le plus grand potentiel en terme de remontée du niveau moyen des océans si ja-
mais elle venait à fondre. Dans les années 1980 à 1990, la communauté scientifique pensait
que la charge de glace du continent Antarctique ne variait qu’aux échelles des grands cycles
glaciaires sur des périodes atteignant plusieurs dizaines de milliers d’années. Bien que certains
prédisaient déjà une déglaciation rapide de l’Antarctique Ouest (Mercer, 1978), il était généra-
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FIGURE 1 – Carte du continent antarctique. Source : Landsat Image Mosaic of Antarctica project.
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lement admis que le continent serait épargné par le réchauffement climatique et que la présence
du courant océanique et atmosphérique dit circumpolaire (c’est-à-dire circulant autour de l’An-
tarctique d’ouest en est) protègerait les glaciers côtiers en les isolant partiellement des courants
océaniques et atmosphériques chauds en provenance des régions tropicales. Les trois premiers
rapports du Groupe d’Experts Intergouvernemental sur l’évolution du Climat (GIEC) (1990,
1996 et 2001) envisageaient même que l’Antarctique contribuerait à faire diminuer le niveau
moyen des mers de 5 à 8 cm pour des scénarios de réchauffement climatique planétaire de 2 à
3◦C (Oerlemans, 1982; Warrick and Oerlemans, 1990; Houghton, 1996, 2001; Shepherd and
Nowicki, 2017) grâce à l’augmentation des précipitations neigeuses et de l’accumulation sur la
calotte selon les mêmes mécanismes que ceux précédemment évoqués pour le Groenland.

En réalité, les connaissances du continent étaient très limitées avant les années 1990. L’avè-
nement des satellites a par la suite révolutionné nos connaissances sur l’évolution des glaces en
Antarctique, et ce, à l’échelle du continent. Cela a notamment permis de mesurer la vitesse des
écoulements de surface par interférométrie radar, mais également d’estimer les changements
de volume de la calotte grâce à l’altimétrie et à la gravimétrie. L’ensemble de ces observations
a révélé que si une accumulation de glace se produit comme attendu à l’est de la calotte, le cou-
rant circumpolaire ne suffit pas à protéger l’Antarctique du réchauffement des eaux au niveau
des régions côtières, en particulier au niveau de la péninsule (voir figure 1) et de l’ouest de
l’Antarctique où la fonte est importante. L’écoulement des glaciers a ainsi subi une accéléra-
tion importante avec une perte de plusieurs centaines de billions (c’est-à-dire 1012) de tonnes de
glaces, équivalant à une élévation du niveau moyen de la mer de 7.6±3.9 millimètres entre 1992
et 2017 (Shepherd et al., 2018) (voir figure 2). Une telle perte de masse s’explique par une fonte
de glace importante au niveau des glaciers maritimes en contact avec l’océan ou ice-shelves (i.e.
glaciers continentaux qui se prolongent sur l’océan en plateformes flottantes) dont les modèles
d’écoulement ont été repensés dans les années 2000 afin de permettre de mieux considérer leur
contribution aux variations du niveau des mers dans les modèles climatiques (Pattyn, 2018;
Schoof , 2007). En 2013, de nouvelles études montrent que la fonte des glaciers maritimes de-
vient plus importante que l’accumulation de neige sur la calotte antarctique (Fretwell et al.,
2013; Church et al., 2013). Il est même confirmé aujourd’hui que depuis 2014 la banquise fond
plus rapidement en Antarctique qu’en Arctique (Parkinson, 2019) et que la fonte des glaces à
l’ouest de l’Antarctique semble répondre à des variations des températures océaniques et des
courants atmosphériques directement liées au réchauffement climatique (Pritchard et al., 2012;
Shepherd et al., 2012; Haumann et al., 2014; Holland et al., 2019).
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FIGURE 2 – Bilan de masse des principaux bassins de l’Antarctique. Les couleurs vont du bleu (gain
de masse) au rouge (perte de masse) pour la période 1979-2017. Le rayon des cercles est proportionnel
au bilan massique total de l’Antarctique. Source : Rignot et al. (2019).

La recherche climatique en Antarctique : enjeux pour le futur

La fonte qui est actuellement observée au niveau de plusieurs régions côtières devrait se
poursuivre. À ce phénomène s’ajoute également une éventuelle déstabilisation des ice-shelves
liée au réchauffement de l’atmosphère et des mers qui, dans le pire des scénarios, pourrait
faire monter le niveau marin d’1 m d’ici 2100 (DeConto and Pollard, 2016). Cependant, bien
qu’aujourd’hui les mécanismes de l’écoulement glaciaire sont mieux connus, de grandes ques-
tions restent ouvertes quant à notre compréhension du climat antarctique, et notamment en ce
qui concerne les processus atmosphériques entrant en jeu dans la formation des précipitations.
Ainsi, si la majorité des scientifiques s’accordent sur l’idée que l’est de la calotte gagne de
la masse sous forme de neige et/ou de glace, l’ampleur exacte de cette accumulation reste in-
certaine. Va-t-elle en particulier être suffisante pour contrebalancer l’accélération des pertes
observées à l’ouest du continent ?

Pour définir l’évolution future de l’Antarctique il est nécessaire d’améliorer notre com-
préhension de sa climatologie unique. Cette thèse se positionne dans cette optique et a pour
objectif d’étudier les précipitations qui sont la seule source de glace de cette immense calotte.
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INTRODUCTION

1 Formation des précipitations

1.1 Généralités

La formation des précipitations est un mécanisme complexe qui fait intervenir différents
processus microphysiques, eux-mêmes dépendants de variables météorologiques telles que la
température, la pression, l’humidité mais aussi la dynamique atmosphérique à petite ou grande
échelle.

L’histoire des précipitations débute avec les nuages (voir figure 1). Lorsque les conditions
atmosphériques sont favorables à la saturation (ou sursaturation) de l’atmosphère, la vapeur
d’eau condense et forme des gouttelettes d’eau liquide (eau liquide surfondue lorsque la tem-
pérature ambiante est négative) ou des cristaux de glace ayant un diamètre compris entre 0.1
et 100 µm. Pour que ce processus s’active, il nécessite la présence de noyaux de condensation
nuageuse tels que des aérosols sur lesquels la vapeur d’eau vient se fixer sous forme liquide ou
solide. Mais peu de nuages donnent lieu à des précipitations.

En-dessous de 0◦C, un nuage est donc composé de gouttelettes d’eau liquide surfondue,
de cristaux de glaces ou d’un mélange entre ces deux états. La condensation solide décrit la
formation de gros cristaux de glace lorsque le nombre de cristaux ainsi formé reste faible (en-

FIGURE 1 – Schéma microphysique du cycle de l’eau nuageuse et des précipitations en région polaire.
Source : Pruppacher and Klett (1997)



FIGURE 2 – Pression de vapeur saturante de l’eau liquide et de l’eau solide en fonction de la tempé-
rature. Les courbes donnent l’équilibre liquide-vapeur ou solide-vapeur par rapport à une surface d’eau
liquide ou solide plane à la température T.
Source : Présentation de J.B. Madeleine, Ateliers de Modélisation de l’Atmosphère 2017.

viron un par litre). À faible température (< 10◦C), ce processus est accéléré en présence de
gouttelettes liquides surfondues. On appelle cela le processus de Bergeron. Ce phénomène mé-
téorologique intervient lorsque quelques cristaux de glace sont mélangés à un grand nombre
de gouttelettes surfondues, on appelle ceci une phase mixte du nuage. Ce type de cohabitation
est fréquent, et la pression partielle de la vapeur d’eau est légèrement supérieure à la pression
partielle de la vapeur d’eau saturante de l’eau liquide. Cette dernière est plus importante que
la vapeur d’eau saturante de l’eau solide, ainsi le milieu est sursaturé par rapport à la glace et
cette sursaturation augmente quand la température diminue. Les quelques cristaux solides vont
ainsi croître très rapidement par condensation solide. On obtient ainsi en quelques minutes des
cristaux de glace dont le diamètre atteint quelques centaines de µmètres. Ceci active sa sédi-
mentation (de quelques dizaines de cm par seconde) et sa chute permettra au cristal de croître
et de l’accélérer. D’autres cristaux de glace, plus gros, peuvent être formés par congélation de
grosses gouttes d’eau. Pour précipiter, ces particules nuageuses doivent croître, notamment par
des processus d’accrétion. Ceci leur permettra d’atteindre une masse et une taille (de l’ordre du
µm) suffisantes pour chuter du nuage selon des processus gravitaires. Ainsi débute le voyage
de la particule de précipitation, qui pourra encore croître selon les interactions qu’elle aura
avec d’autres particules, des nuages ou des couches atmosphériques sous-jacents par collision,
coalition, coalescence, etc (Wendisch, 1999).
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FIGURE 3 – Mécanismes de sublimation des précipitations le long des côtes de la calotte antarctique.
Les échelles spatiales sont approximées. La coupe schématique est réalisée de la base côtière de Dumont
d’Urville vers le plateau continental antarctique. L’accumulation d’air dont l’humidité relative est faible
le long de la calotte provoque la sublimation des précipitations. Les courbes d’humidité relative (RH),
de température (T) et de vitesse du vent (W) correspondent aux profils médians de ces variables obtenus
à partir des mesures quotidiennes de radiosondes effectuées à 00:00 UTC pendant la période allant
de novembre 2015 à novembre 2016, uniquement lors d’événements de précipitations. Ils mettent en
évidence la stratification typique de l’atmosphère pendant les chutes de neige dans cette région.
Source : Grazioli et al. (2017a).

1.2 Les précipitations en Antarctique

L’Antarctique est entouré d’un grand courant atmosphérique qui se déplace d’est en ouest
appelé courant circumpolaire ou encore courant-jet. Ce jet est à l’origine de régions dépression-
naires présentes le long des côtes antarctiques. Ces dépressions sont elles-mêmes à l’origine
des précipitations sur les régions périphériques de l’Antarctique lorsqu’elles sont advectées
par des vents horizontaux à large-échelle. Les précipitations sont donc localisées principale-
ment le long des côtes, mais il arrive que des masses d’air océaniques franchissent la barrière
topographique de la calotte et précipitent sur le plateau continental (King and Turner, 2007).

Les précipitations en Antarctique sont principalement neigeuses. On retrouve un type de
précipitations très particulier sur le plateau continental : le poudrin, ou dust diamond. À très
faible température, ces cristaux de glace formés par congélation de gouttelettes surfondues ou
de condensation solide par nucléation hétérogène allant de 20 à 200 µm se forment et sédi-
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FIGURE 4 – Virgas glacés.
Source : Elisa Sala Salvador.

mentent très lentement (environ 15 cm.s−1 contre 1 m.s−1 en moyenne pour des précipitations
neigeuses) par ciel clair (Walden et al., 2003).

Le voyage d’une particule qui précipite en Antarctique ne se termine pas systématiquement
en surface et il existe des processus qui subliment les précipitations. En particulier, lorsque cer-
taines conditions météorologiques sont présentes, des vents catabatiques peuvent se former sur
les reliefs et dévaler vers les régions côtières. Ceci peut notamment arriver en cas d’inversion
de température en haut d’un relief (due au refroidissement de l’atmosphère par la glace). Une
pellicule d’air froid et dense se forme au-dessus du plateau continental (à environ 2500-3000
m d’altitude) puis s’écoule en direction des côtes et de l’Océan Austral (voir figure 3). C’est un
processus gravitaire qui, une fois enclenché, s’accélère le long de la pente et peut atteindre 200
km.h−1. En dévalant la pente de la calotte glacée, cet air froid et sec peut rencontrer une autre
masse atmosphérique côtière humide accompagnée de précipitations. Le mélange occasionné
assèche l’atmosphère et est capable de sublimer les précipitations environnantes (Grazioli et al.,
2017a).

Des virgas sont également observables en Antarctique (voir figure 4). Il s’agit de nuages qui
précipitent dans une couche atmosphérique plus sèche. Les précipitations, lorsque les particules
sont fines, sont donc sublimées et laissent apparaître une traînée blanche sous le nuage (Durán-
Alarcón et al., 2019).

1.3 Les précipitations en Antarctique : que sait-on?

Les premières estimations des précipitations en Antarctique ont été obtenues par des mé-
thodes indirectes à partir des transports d’humidité dans l’atmosphère et d’observations des
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glaces en surface (Bromwich, 1990; Eisen et al., 2008), de réanalyses calculées à partir de mo-
dèles de prévisions météorologiques (Bromwich et al., 2011) ou à partir de modèles régionaux
(Bromwich et al., 2004; Van de Berg et al., 2005; Monaghan et al., 2006; Lenaerts et al., 2012).
Elles ont proposé des taux de précipitations variant de 40 à 200 mm.an−1 tandis qu’une gamme
variant entre 150 et 350 mm.an−1 est suggérée par les modèles climatiques globaux du 5ème
exercice du GIEC (Palerme et al., 2017).

À l’échelle continentale, suite au lancement du satellite CloudSat et au produit de préci-
pitations neigeuses qui lui est associé (Wood, 2011; Wood et al., 2014), Palerme et al. (2014)
a proposé la première climatologie des chutes de neige en l’Antarctique, totalement modèle-
indépendante et a proposé un taux de précipitations continentales de 172 mm.an−1, récemment
réévalué à 165 mm.an−1 (Palerme et al., 2019). Cependant les incertitudes associées à ce pro-
duit satellitaire sont grandes et varient entre 1,5 et 2,5 fois la mesure elle-même (Wood et al.,
2014).

Certaines études insistent sur l’importance d’améliorer la précision des mesures de précipi-
tations à l’échelle locale (Frezzotti et al., 2004; Schlosser et al., 2010; Welker et al., 2014). Ainsi
des instruments d’étude des précipitations ont été installés en Antarctique au niveau de l’obser-
vatoire de Princesse Elisabeth dans la région escarpée de Dronning Maud Land (Gorodetskaya
et al., 2014, 2015), ou encore à Dumont d’Urville sur la côte de la région de Terre Adélie (Gen-
thon et al., 2016; Grazioli et al., 2017b) (voir figure 1 du préambule pour la localisation). Ces
nouveaux observatoires ont permis d’étudier la structure verticale des précipitations, apportant
ainsi de nouvelles connaissances et une nouvelle vision de l’évolution des hydrométéores en
Antarctique (Grazioli et al., 2017a; Durán-Alarcón et al., 2019).
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2 Comment étudie-t-on les précipitations en Antarctique?

2.1 Méthodes conventionnelles

La méthode conventionnelle de mesure des précipitations consiste basiquement à la col-
lection d’hydrométéores dans des récipients. En effet, les hydrométéores tombent dans un
collecteur puis l’eau collectée est pesée ou le volume de neige est mesuré. Cette technique
est courante pour la pluie, et en dehors de contraintes environnementales telles que le vent,
les incertitudes ne dépendent que de la quantité d’eau évaporée dans le collecteur (Goodison
et al., 1998; Rasmussen et al., 2012). Il s’avère que la mesure des chutes de neige est bien
plus complexe à estimer. En effet, contrairement aux gouttelettes d’eau, la densité des flocons
de neige diffère, ainsi que leur vitesse de chute. Les différents stades de cristallisation des flo-
cons altèrent leur géométrie, ainsi ils sont plus ou moins sensibles à la turbulence de l’air et
peuvent être transportés, soit horizontalement, soit verticalement, parfois même depuis le sol.
L’influence du vent devient ainsi un facteur important de l’incertitude sur la mesure.

De nombreux instruments ont été ainsi proposés pour mesurer les chutes de neiges. Les
pluviomètres sont les outils les plus courants car leur principe est simple et leur déploiement
nécessite peu de moyens. Ils sont composés d’un entonnoir et d’un collecteur, l’entonnoir étant
généralement chauffé pour que les précipitations fondent et atteignent le capteur ou le collec-
teur. Il existe également des pluviomètres à augets, fonctionnant à l’aide de capteurs à corde
vibrante pour mesurer la masse d’eau tombant dans un collecteur. Le taux de précipitations
est ainsi mesuré avec la tension appliquée sur le fil retenant le seau. Bien que l’Organisation
Mondiale de la Météorologie ait sélectionné un modèle de pluviomètre de référence (le Double
Fence Intercomparison Reference (DFIR)) avec un système de double barrière limitant la tur-
bulence, si le vent dépasse 5 m.s−1, les incertitudes sur la mesure explosent.

Il existe également des capteurs optiques appelés disdromètres utilisés pour étudier les
précipitations solides. Ces instruments émettent un faisceau lumineux que les hydrométéores
traversent. Cela permet de déterminer le nombre, la vitesse et le diamètre des particules qui
passent à travers ce faisceau, faisant ainsi varier l’énergie lumineuse reçue par la cible. Il est
cependant impossible de différencier chute de neige et neige soufflée au sol avec ce type d’ins-
trument (Bellot et al., 2011).

Le Hotplate, développé par Rasmussen et al. (2011), propose une alternative aux disdro-
mètres. Il s’agit de deux plaques parallèles chauffées à la même température (> 75◦C) séparées
par une isolation thermique. L’une est exposée aux précipitations et l’autre est isolée. La me-
sure de la différence d’énergie nécessaire pour chauffer les deux plaques à la même température
permet d’obtenir la chaleur latente de vaporisation des hydrométéores tombés sur la plaque su-
périeure, qui conduit au taux de précipitation. Encore une fois, lors de vents forts, ce type
d’instrument perd en fiabilité.

Les conditions météorologiques en Antarctique sont particulières, et les vents qui dévalent
les pentes de la calotte sont forts. Les instruments que nous venons de décrire ne sont donc pas
adaptés à l’étude des précipitations sur le continent blanc. De plus, les températures polaires
sont généralement plus basses que la température limite permettant le bon fonctionnement de
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FIGURE 5 – a) Pluviomètre à lecture manuelle. Source : Météo France. b) Pluviomètre automatique
avec un écran protecteur pour limiter la force du vent. Source : Cambridge Bay Weather. c) Pluviomètre
automatique à auget. Source : Météo France. d) Disdromètre optique. Source : Eigenbrodt. e) Hotplate
"Total Precipitation Sensor" 3100. Source : Yankee Environmental Systems, Inc.

ces appareils. À ce jour seule la télédétection active permet donc de réellement collecter des
informations sur les précipitations avec une haute résolution spatiale et/ou temporelle. Bien que
d’interprétation délicate l’analyse des données radar - telles que celles fournies par la mission
CloudSat - pourrait être une des clés de l’étude des précipitations et de l’amélioration de leur
modélisation comme nous allons le voir dans le paragraphe suivant.
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FIGURE 6 – Représentation artistique du satellite CloudSat. Source : NASA Spacecraft icon toolkits.

2.2 Observation des précipitations en Antarctique par télédétection spatiale –
La mission CloudSat

2.2.a Le projet CloudSat

Dans le cadre du programme Earth System Science Pathfinder, une coopération entre l’agence
spatiale américaine (NASA) et l’agence spatiale canadienne (CSA) a initié la mission CloudSat
qui fut lancée en avril 2006 avec à son bord un radar météorologique permettant de détermi-
ner les caractéristiques et la structure des nuages. L’objectif principal était d’étudier les effets
des nuages sur le climat. Le projet CloudSat a ainsi contribué à évaluer et améliorer la repré-
sentation des nuages dans les Modèles de Circulation Générale, mais également à optimiser
les prévisions climatiques et à une compréhension croissante de leur rôle dans notre système
climatique terrestre (Stephens et al., 2002). Par sa capacité à mesurer des profils verticaux à
l’intérieur des nuages, le projet CloudSat est une mission novatrice comblant l’une des lacunes
les plus importantes des missions d’observation du système Terre.

Le satellite a une orbite circulaire autour de la Terre située à une altitude moyenne de 705
km (Stephens et al., 2008), avec une période orbitale de 98 minutes pour un temps de revisite
(phase) de 16 jours. Cette orbite est quasi-polaire, permettant ainsi d’observer la Terre entre
82◦N et 82◦S. Elle a également la particularité d’être héliosynchrone, le satellite survole donc
un lieu donné toujours à la même heure locale. Par ailleurs, le satellite orbite en formation
serrée avec l’appareil CALIPSO issu d’une mission NASA/CNES transportant un Lidar pola-
risant à rétrodiffusion. La combinaison audacieuse de ces deux orbiteurs permet ainsi l’étude
d’un même système climatique par deux instruments différents avec 60 secondes de délai seule-
ment.
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FIGURE 7 – Profil de réflectivité obtenu avec CloudSat au-dessus de l’océan Sud et à proximité de
l’Antarctique. Les réflectivités radar (en dBZe) sont issues du produit 2B-GEOPROF. Figure issue de
Duncan et al. (2017).

Le Cloud Profiling Radar (CPR) scanne l’atmosphère au nadir, c’est-à-dire strictement ver-
ticalement par rapport à la surface. Il a une fréquence de 94 GHz, ce qui lui permet de détecter
de très petits hydrométéores par rétrodiffusion d’une onde émise. Les profils verticaux qu’il
enregistre sont divisés en 150 points avec une résolution verticale de 240 m (Stephens et al.,
2008). Il a la capacité de balayer l’atmosphère depuis la surface jusqu’à 30 km d’altitude. Ce-
pendant les interactions entre le sol et les ondes radars, ainsi que leur réflexion contaminent les
premières centaines de mètres au-dessus de la surface, rendant ainsi cette zone de l’atmosphère
inexploitable. On la qualifie souvent de blind zone ou encore ground clutter. L’épaisseur de
cette région est variable en fonction de la rugosité du sol, elle est en général plus fine sur les
océans et plus large en survolant des régions montagneuses (Liu et al., 2008; Palerme et al.,
2019).

À chaque orbite satellite effectuée, c’est-à-dire quand CloudSat réalise un tour complet au-
tour de la planète, on obtient un signal numérique qui est traité (voir section 2.2.b) et stocké
dans le produit 2B-GEOPROF. Ce produit contient les champs de géolocalisation des pro-
fils (longitude, latitude, altitude, modèle numérique de terrain) ainsi que les réflectivités radar
enregistrées par l’instrument (Mace, 2004; Mace and Zhang, 2014). La figure 7 présente un
exemple de profil caractéristique de réflectivité à proximité de l’Antarctique. C’est à partir de
ce produit que le taux de précipitations est déduit grâce à un algorithme complexe présenté
dans la section suivante.

2.2.b Algorithme de conversion de la réflectivité en taux de précipitation

Le taux de chute de neige dépend de nombreux paramètres liés aux particules de neige. Il
s’agit de leur distribution granulométrique (que l’on appelle une Particle Size Distribution ou
PSD), de masse ainsi que de leur vitesse de chute. Les vitesses de sédimentation dépendent
à leur tour de la masse des particules, de leur forme et des conditions atmosphériques envi-
ronnantes. Avec une fréquence de 94 GHz le radar de CloudSat est sensible à la masse et
à la taille des particules, mais également à leur forme. Même si on considère des modèles
simples de PSD, de masses ou de forme des hydrométéores, les mesures seules de réflectivité
radar sont insuffisantes pour déterminer le taux de précipitation. La conversion des réflectivi-
tés radar en taux de précipitations n’est pas directe, on emploie un algorithme de conversion
basé sur des hypothèses des distributions de masse et de taille des hydrométéores. Cette mé-
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thode permet d’induire et de transformer les caractéristiques inconnues de la distribution des
hydrométéores en estimations des incertitudes dans le produit de précipitations final, appelé
2C-SNOW-PROFILE.

2.2.b.1 Traitement de la réflectivité radar
Aux hautes fréquences utilisées par les radars sondeurs de nuages, la diffusion d’une onde

selon la PSD ne suit généralement pas l’approximation de Rayleigh, et l’atténuation du signal
radar rétrodiffusé par les hydrométéores et l’atmosphère peut être importante. En prenant en
compte ces conditions et en se basant sur une diffusion simple à une dimension, la réflectivité
radar effective en fonction de la distance au radar est donnée par (Doviak et al., 1994) :

Ze(Rc) =
∆4

r

||Kw||2π5 exp
(
−2

∫ s=Rc

s=0
βext(sr)ds

)∫ Dmax

Dmin

N(D,Rc)σbk(D,Rc)dD (1)

avec Rc la distance entre le radar et la cible, sr la position le long de la trajectoire du faisceau,
σbk(D,Rc) la section apparente de rétrodiffusion pour les particules de taille D à la distance Rc,
N(D,Rc) la distribution granulométrique des particules à la distance Rc, ∆r la longueur d’onde
du radar, ||Kw||2 la constante di-électrique de l’eau et βext le coefficient d’extinction volumique
du milieu traversé par l’onde du radar. Le terme exponentiel représente la transmission bidirec-
tionnelle (aller-retour de l’onde radar) entre le radar et la cible à la distance Rc, indiquant les
pertes dans l’énergie transmise et réfléchie dues à la diffusion et à l’absorption le long du trajet
de l’onde.

Le coefficient d’extinction volumique est composé des extinctions dues à la diffusion et à
l’absorption par les hydrométéores et les gaz atmosphériques. Il est exprimé par :

βext(sr) =
∫ Dmax

Dmin

N(D,sr)σext(D,sr)dD+∑
i

kabs,i(sr)ρi(sr) (2)

où N(D,sr) représente la distribution granulométrique des hydrométéores à la position sr ;
σext(D,sr) est la section apparente d’extinction pour une particule de diamètre D à une po-
sition sr, kabs,i est le coefficient d’absorption massique du gaz i, et ρi correspond à la densité
de ce gaz. À 94 GHz, l’atténuation gazeuse est principalement causée par la vapeur d’eau et
peut atteindre une valeur bidirectionnelle de 5 dB dans une atmosphère tropicale. L’atténua-
tion d’une onde par les hydrométéores glacés peut également être importante, mais lorsque les
chutes de neige sont fortes, les diffusions multiples compensent partiellement cette atténuation
(Matrosov and Battaglia, 2009). Ces différents type d’atténuation étant inclus dans le produit
2B-GEOPROF, ils peuvent cependant être pris en compte par l’algorithme de conversion des
chutes de neige.

2.2.b.2 Relation réflectivité radar – taux de précipitations
Le taux de chute de neige Sr (généralement en mm.h−1 équivalent "eau liquide") à une

distance Rc du radar est donné par :
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Sr(Rc) =
1

ρliq

∫ Dmax

Dmin

N(D,Rc)m(D,Rc)V (D,Rc)dD (3)

Ce taux de précipitations est exprimé en épaisseur d’eau liquide par unité de temps. m(D,Rc) est
la masse d’une particule, V (D,Rc) est sa vitesse de sédimentation, et ρliq est la densité de l’eau
liquide. Les distributions granulométriques et de masse des particules sont déterminées à partir
de modèles microphysiques (Marshall and Palmer, 1948; Locatelli and Hobbs, 1974; Draine
and Flatau, 1994; Mitchell, 1996) et d’observations réalisées pendant une série de campagnes
de terrain dédiées à la validation et à la calibration des satellites CloudSat et Calipso (Hudak
et al., 2008).

La vitesse de chute de la neige est déterminée à partir du nombre sans dimension de Best
X (ou nombre de Davies), décrit par le produit du carré du nombre de Reynolds Re et d’un
coefficient de traînée Cd . Il peut être développé selon la masse de la particule sédimentée :

X(D) =CdRe2 =
2D2ρag

µ2
m(D)

Ap(D)
(4)

avec Ap(D) l’aire projetée de la particule qui est normale à la direction du mouvement, m(D)

la masse de la particule, ρa la densité de l’atmosphère, µ la viscosité et g l’accélération gra-
vitationnelle. Une fois que le nombre de Best X est calculé, il est possible de déterminer le
nombre de Reynolds dont l’expression réajustée pour des agrégats poreux de neige est donnée
par (Mitchell and Heymsfield, 2005) :

Re(D) =
δ2

0
4

(1+
4
√

X(D)

δ2
0
√

C0

)1/2

−1

2

−a0[X(D)]b0 (5)

avec a0 et b0 des paramètres optimisés pour décrire les effets aux couches limites d’une par-
ticule glacée poreuse. Les valeurs choisies sont respectivement 0.0017 et 0.8 (Mitchell and
Heymsfield, 2005). δ0 correspond à l’épaisseur de la couche limite des particules et C0 est le
coefficient de traînée limite pour des conditions où la résistance de la chute est dominée par la
pression plutôt que les frottements. La vitesse de chute est donc exprimée par :

V (D) =
Re(D)µ

ρaD
(6)

Le paramètre D étant présent dans les expressions du nombre de Best X et de l’expression de
la vitesse de chute, le choix de la valeur du diamètre des particules D est primordial car les
modèles microphysiques y sont très sensibles. La valeur choisie est généralement la dimension
maximale des particules, DM.

2.2.b.3 Modèles microphysiques des particules
Comme nous l’avons vu précédemment, déterminer les taux de précipitations à partir des

réflectivités radar requiert d’avoir une idée des distributions de masse et de granulométrie des
particules. Ceci peut être réalisé grâce à des modèles microphysiques qui dépendent de diffé-
rentes propriétés que nous allons à présent détailler.
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— Relations "masse-diamètre"
Les distributions de masse dépendent de paramètres tels que l’aire projetée, la section
rétrodiffusée ainsi que la section d’extinction. La masse d’une particule ainsi que la
projection horizontale de son aire sont données par des lois de puissances (Locatelli
and Hobbs, 1974; Mitchell, 1996) :

m(DM) = αDβ

M (7)

Ap(DM) = γDσ
M (8)

avec α, β, γ et σ des paramètres qui ont été déterminés expérimentalement sur des
particules isolées mais également sur des observations in situ d’hydrométéores glacés
(Wood, 2011). Pour une petite particule, ces relations peuvent donner une masse plus
importante que la sphère glacée le permet, avec une aire plus grande que le grand cercle
de celle-ci, induisant ainsi des biais. On appelle cela un modèle dipolaire. Pour une
taille de particule DM, la masse de celle-ci est calculée pour ne pas être plus grande que
celle d’une sphère glacée du même diamètre. Cette condition est également valable pour
l’aire d’une particule DM. La rétrodiffusion radar ainsi que les surfaces d’extinction sont
calculées selon une approximation dipolaire discrète, dont l’approche est appropriée
pour une particule de forme irrégulière (Draine and Flatau, 1994).
Spécifier la masse et l’aire d’une particule contraint partiellement les modèles calcu-
lant les propriétés de diffusion. Cependant, des hypothèses supplémentaires doivent être
établies à propos de la forme des particules. De plus, les paramètres α, β, γ et σ varient
selon certains facteurs tels que le degré de givrage des particules. Des modèles micro-
physiques dipolaires appliqués aux algorithmes de CloudSat ont été établis en utilisant
des formes de particules observées lors d’une campagne de terrain au Canada (Hudak
et al., 2008) afin de reproduire les mesures de réflectivité observées à 94 GHz durant
cette campagne.

— Distribution granulométrique
La distribution des particules de neige selon leur diamètre D est généralement exprimée
selon une relation exponentielle :

N(D) = N0 exp(−λD) (9)

avec λ la pente de la distribution et N0 un coefficient. D est le diamètre de la particule,
mais pour le 2C-SNOW-PROFILE le paramètre généralement utilisé est la dimension
maximale de la particule, DM.
Le comportement exponentiel de la relation taille-diamètre (équation 9), principale-
ment pour les particules les plus larges, a été confirmé par des campagnes de mesures
aéroportées pour une large gamme de conditions atmosphériques, bien qu’aucune n’est
été conduite dans des régions polaires (Braham Jr, 1990; Passarelli Jr, 1978; Lo and
Passarelli Jr, 1982; Gordon and Marwitz, 1984; Houze Jr et al., 1979; Woods et al.,
2008). L’étude de Heymsfield et al. (2008) a examiné l’adéquation des distributions
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exponentielles pour la neige, en vérifiant la capacité d’une distribution ajustée à repro-
duire les teneurs en eau glacée et les réflectivités de Rayleigh calculées directement
à partir des distributions granulométriques. Cette étude a révélé une bonne correspon-
dance entre les valeurs de contenus en eau glacée (ice water content) et les réflectivités
calculées, et ceci pour des paramètres dérivés de moments plus élevés de la distribution
granulométrique directement liée à la teneur en eau glacée.
Pour les observations en surface, les estimations de distributions granulométriques ba-
sées sur la dimension réelle des particules DM sont moins fréquentes. Rogers and Peden
(1973) ont utilisé des photographies de flocons de neige pour estimer une distribution
granulométrique de la neige à la station antarctique éphémère Byrd et ont également
constaté que cette distribution était exponentielle. Brandes et al. (2007) ont évalué
les formes exponentielle et gamma (qui représentent des distributions de forme sous-
et super-exponentielles) des distributions granulométriques lors de tempêtes de neige
au Colorado en utilisant un vidéo-disdromètre 2D au cours de plusieurs hivers. Bien
qu’environ 22% des distributions de neige observées présentaient des caractéristiques
super-exponentielles, les distributions gamma ajustées étaient souvent équivalentes aux
distributions exponentielles ce qui valide au premier ordre l’utilisation de l’équation 9.

2.2.c Calcul du taux de chute de neige à partir de la réflectivité de CloudSat

Dans les sections précédentes, nous avons présenté les différents équations qui permettent
de calculer la réflectivité radar, à partir de nombreux paramètres physiques dont la distribution
granulométrique N(D,Rc) des particules de diamètre D à une distance Rc du satellite. Cette
distribution granulométrique permet de convertir la réflectivité radar en taux de chute de neige,
en admettant des hypothèses sur la masse et l’aspect des particules à partir de modèles micro-
physiques.

L’algorithme de CloudSat utilise ainsi des hypothèses sur le paramètre D à partir d’études
de terrain sur lequel repose l’ensemble des estimations des distributions des particules, puis cal-
cule tous les paramètres définis par les équations précédentes. Une fois que tous ces paramètres
sont déterminés, le taux de chute de neige peut être calculé grâce à l’équation 3.
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FIGURE 8 – Micro Rain Radar 2 fabriqué par METEK. Source : METEK.

2.3 Observation des précipitations en Antarctique par télémétrie radio depuis
la surface – Les Micro Rain Radars

2.3.a Qu’est-ce qu’un Micro Rain Radar?

Le Micro Rain Radar (ou MRR) est un profileur à visée verticale qui permet de mesurer
les taux de précipitations liquides, la teneur en eau liquide de l’atmosphère et la distribution
granulométrique de gouttelettes d’eau situées à plusieurs centaines de mètres de la surface.
Ce type de radar fonctionnant à une fréquence de 24 GHz possède une résolution temporelle
très fine, généralement moyennée sur 10 secondes ou une minute. Il peut donc détecter de très
faibles quantités de précipitations, bien inférieures aux plus petits taux que peuvent enregistrer
des pluviomètres conventionnels. La résolution verticale de ce radar est ajustable, avec trente
niveaux verticaux allant de 10 mètres à 100 mètres. Le principe de ce radar est similaire au
fonctionnement du cloud profiling radar. L’intensité de la rétrodiffusion est utilisée pour déter-
miner la distribution granulométrique des gouttes de pluie. Cependant, dans ce cas, la vitesse
de chute des précipitations est obtenue par effet Doppler.

Les MRR sont des appareils robustes. En effet, l’antenne radar est équipée d’un chauffage
automatique qui la protège en cas de conditions givrantes ce qui permet à ces radars d’être
utilisés lorsque la température passe en dessous de 0◦C. Bien que les MRR aient été dévelop-
pés pour étudier la pluie, la méthode présentée par Maahn and Kollias (2012) permet de les
utiliser pour étudier les précipitations neigeuses. Cette méthode a révolutionné la mesure des
précipitations neigeuses depuis la surface et a notamment permis d’observer des nuages gla-
cés de basse altitude en se basant sur la comparaison de profils de MRR avec ceux d’un radar
MIRA35 (Melchionna et al., 2008; Löhnert et al., 2011).

2.3.b Le principe de la conversion réflectivité radar Z – taux de chute de neige S

Une étude (Maahn and Kollias, 2012) a permis d’améliorer la qualité des profils de ré-
flectivité radar afin d’observer et d’étudier les chutes de neige, mais en raison de larges barres
d’erreur, ces instruments doivent être comparés à d’autres observations pour être correctement
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calibrés. En Antarctique, seulement quatre MRR sont déployés et trois de ces MRR sont ca-
librés pour étudier les précipitations neigeuses. Le premier d’entre eux a été déployé sur la
station belge de Princesse-Elisabeth (71◦57′00′′S, 23◦20′51′′E) en janvier 2010 dans le cadre
du projet HYDRANT (Gorodetskaya et al., 2014), le second radar a été installé en octobre
2015 sur la station côtière de Dumont d’Urville dans le cadre de notre projet (66◦39′47′′S,
140◦00′10′′E), et le dernier radar a été mis en place à Mario Zucchelli au bord de la côte
(74◦41′37′′S, 164◦06′42′′E) également en octobre 2015.

Les deux premiers radars ont été calibrés lors de leur déploiement en comparant leurs ré-
sultats avec d’autres instruments de référence. Dans le cas de Princesse-Elisabeth, l’instrument
qui a été comparé au radar est un disdromètre optique qui fournit des observations en surface
alors que le premier niveau considéré du MRR est à 300 mètres au-dessus de la surface (Sou-
verijns et al., 2017). Dans le cas de Dumont d’Urville, le MRR a été comparé à un autre radar
nommé MxPol, installé à Dumont d’Urville pour une campagne d’été en 2015. Ce radar opère
à une fréquence plus grande et sa sensibilité est plus importante que celle du MRR, il peut donc
détecter des hydrométéores plus fins et des taux de précipitations encore plus faibles. De plus,
c’est un radar à diversité de polarisation, il permet donc de distinguer les différents types d’hy-
drométéores observés (Grazioli et al., 2017b). Enfin, le MRR de Mario Zucchelli n’a pas été
calibré à l’aide d’autres instruments, mais les conditions météorologiques de Mario Zucchelli
et de Dumont d’Urville étant quasi-identiques, les mêmes paramètres sont appliqués aux deux
radars (Souverijns et al., 2018a).

Les taux de précipitations sont déduits des profils de réflectivité par une relation du type :

Ze = A×SB
r (10)

avec A et B deux paramètres empiriques appelés respectivement préfacteur et exposant. La
comparaison entre les réflectivités observées par les MRR et les taux de chutes de neige obser-
vés par les autres instruments permet de réduire la gamme de variation des paramètres A et B, ce
qui limite ainsi les incertitudes sur les profils observés. À Princesse-Elisabeth, les paramètres
choisis sont respectivement 18 [11-43] et 1.10 [0.97-1.17] pour A et B avec une confiance de
40% dans la mesure (Souverijns et al., 2017). À Dumont d’Urville, les paramètres pour A et B
sont respectivement 76 [69-83] et 0.91 [0.78-1.09] pour une confiance de 95% dans la mesure
(Grazioli et al., 2017b).
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2.4 Modélisation des précipitations en Antarctique par un GCM – Le modèle
LMDz

Dans le contexte actuel de réchauffement planétaire, les modèles climatiques sont très uti-
lisés pour étudier l’évolution de la masse des calottes polaires ainsi que leur contribution aux
changements du niveau moyen des mers. Depuis quelques dizaines d’années, des progrès signi-
ficatifs ont été réalisés dans la compréhension de l’évolution de l’eau atmosphérique (Held and
Soden, 2006; Bengtsson, 2010; Terai et al., 2018). La modélisation des nuages a d’abord été
améliorée. Puis les paramétrisations physiques sont devenues plus performantes dans des ré-
gions où les précipitations et les nuages sont décrits essentiellement par des processus convec-
tifs (Hourdin et al., 2013, 2015). Cependant, les précipitations en Antarctique sont des précipi-
tations à large échelle, c’est-à-dire que leur origine peut être cyclonique (interactions frontales
entre deux masses d’air) ou orographique (soulèvement forcé d’une masse d’air le long d’un
obstacle topographique), et les paramétrisations qui les contrôlent sont généralement moins
développées.

Durant cette étude nous allons utiliser le modèle mis au point par le "Laboratoire de Mé-
téorologie Dynamique" (LMD), le LMDz, dont la version actuelle est LMDz6 qui est princi-
palement utilisée comme composante atmosphérique du modèle global IPSL-CM. La lettre z
signifie "zoom", c’est-à-dire que la grille du modèle est capable de subir une déformation ho-
rizontale en un point ou une surface donnée pour obtenir un zoom sur une région. Le numéro
6 signifie que le modèle a été utilisé pour le Projet d’Intercomparaison des Modèles de Cli-
mat n◦6 (Coupled Model Intercomparison Project ou CMIP6). Le modèle LMDz est composé
d’un cœur dynamique sur lequel sont greffées différentes paramétrisations physiques que nous
allons présenter dans les sections suivantes.

2.4.a Le cœur dynamique

Le noyau dynamique est basé sur une discrétisation tridimensionnelle calculée en coordon-
nées sphériques permettant d’intégrer les équations de la dynamique des fluides sur une sphère.
Il s’agit des équations de conservation de la masse (équation 11), de la quantité de mouvement
(équation 12), de la température potentielle (équation 13) et de la quantité d’eau (équation 14) :

Dρ

Dt
+ρ~∇.~U = 0 (11)

D~U
Dt

+
~∇.P

ρ
−g+2.~Ω∧~U = ~F (12)

Dθ

Dt
=

Q
Cp

(
P0

P

)Rd/Cp

(13)

Dq
Dt
−Sq = 0 (14)

avec ~U le vecteur vent, ρ la masse volumique, g l’accélération de la pesanteur, ~Ω le vecteur de
vitesse angulaire, θ la température potentielle, Cp la capacité massique de l’air, Q le chauffage
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FIGURE 9 – Découpage vertical du modèle LMDz à 19 niveaux (pour CMIP3), 39 niveaux (pour
CMIP5) et 79 niveaux pour sa version actuelle, de 0 à 80 km d’altitude Z à gauche et avec un zoom
entre 0 et 3 km à droite. Source : Workshop High-Tune, présentation de Jean Jouhaud.

radiatif, ~F le mélange turbulent, Rd la constante spécifique de l’air sec, q la vapeur d’eau et
Sq le terme de source d’eau. Le vent, la température et l’eau totale atmosphérique sont des
paramètres appelés prognostiques, c’est à dire que leur quantité au sein d’une maille évolue
dans le temps par des mécanismes dynamiques.

La résolution de ces équations détermine la circulation générale de l’atmosphère, c’est-à-
dire que l’on peut en déduire la pression au sol, les champs tridimensionnels de vent, d’humidité
et de température. À partir de l’eau totale on peut ensuite déterminer les quantités de vapeur
d’eau et d’eau liquide nuageuse et comment elles sont advectées en utilisant le schéma volu-
mique fini de Van Leer (1977), adapté par Hourdin and Armengaud (1999) pour fonctionner à
différentes résolutions horizontales. Le modèle est découpé verticalement en 79 niveaux (voir
figure 9), avec une distribution des mailles qui évolue selon l’altitude (voir figure 9) : le modèle
est ainsi très résolu dans la couche limite sol-air avec un premier niveau vertical situé à 8m
au-dessus de la surface, puis a une résolution moyenne de ∼ 500 m dans la troposphère. Le
modèle est exprimé en coordonnées verticales hybrides σp telles que la pression à un niveau
donné l soit définie en fonction de la pression de surface ps :

pl = al ps +bl (15)
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où al et bl sont des coefficients sélectionnés de manière à permettre aux coordonnées hybrides
de suivre la topographie de surface (coordonnées σ) à basse altitude puis les niveaux de pression
p à partir de quelques kilomètres d’altitude.

2.4.b Les paramétrisations physiques

2.4.b.1 Généralités sur les schémas physiques
Le cœur dynamique contient les équations résolvant l’évolution de variables à grande-

échelle du modèle. Les paramétrisations physiques viennent se greffer sur le cœur du modèle,
permettant ainsi de représenter de manière simplifiée les processus non-linéaires et non-résolus
sur les variables explicites (vent, température, humidité). Ces processus non-linéaires inter-
agissent ensuite avec le modèle par le biais des termes sources Q (équation 13), ~F (équation
12) et Sq (équation 14). Chacun de ces termes peut dépendre de plusieurs paramétrisations. Q
est influencé par les échanges radiatifs, la condensation, la sublimation et la turbulence sous
maille. ~F est également impacté par les mouvements sous-maille, notamment la turbulence et
la convection. Sq est le terme qui représente les éléments traceurs, pouvant être les états subli-
més ou condensés de l’eau, et tous les composés chimiques qui peuvent être associés à de la
photodissociation ou des réactions chimiques (principalement l’Ozone) tels que les aérosols.
Ces termes sources sont calculés puis dérivés pour obtenir les tendances temporelles des va-
riables d’état. Ces tendances s’ajoutent ensuite aux variables d’états dans le cœur dynamique
pour faire évoluer le modèle au pas de temps suivant.

Ces différentes paramétrisations sont calculées indépendamment les unes des autres par le
biais de schémas. Comme principaux schémas du modèle LMDz, il y a :

— le schéma radiatif, calculé au moyen de modèles à 6 bandes larges dans le visible (short-
wave radiations ou SW) (Fouquart and Bonnel, 1980; Morcrette et al., 2001) et d’un
modèle de transfert radiatif rapide (ou RRTM) dans l’infrarouge thermique (longwave
radiations ou LW) (Mlawer et al., 1997).

— le schéma convectif complexe basé sur les études de Emanuel (1991, 1993) révisées par
Grandpeix et al. (2004), basé sur un calcul du flux de masse des courants convectifs. Ce
schéma permet de représenter l’ensemble des courants nuageux ou insaturés associés à
un système convectif.

— le schéma de couche limite - qui traite le transport vertical turbulent comme une diffu-
sion dont l’intensité est exprimée en fonction du nombre de Richardson (Laval et al.,
1981) et du modèle à deux moments de Mellor and Yamada (1974) - est décrit pour le
modèle LMDz par l’étude de Hourdin et al. (2002). Il permet notamment de simuler
les stratocumulus sur les rives orientales des océans. Il prend également en compte les
structures turbulentes de taille équivalente à celle de la couche limite et transportant de
la chaleur. Par ailleurs, pour les régions polaires, et notamment pour la calotte glaciaire
Antarctique, ce schéma a été revisité par Vignon et al. (2017).

— le schéma de surface qui est composé de quatre catégories : océans, surfaces continen-
tales, banquise et glaciers. Les flux de surface sont ainsi calculés en prenant en compte
les paramètres de chaque type de surface. Dans sa version globale couplée, le LMDz
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utilise les flux de surface calculés par le modèle ORCHIDEE (Laval et al., 1981; Du-
coudré et al., 1993). Il est important de préciser qu’en ce qui concerne les surfaces
désertiques telles que les calottes glaciaires, un modèle à effet de peau (modèle de dif-
fusivité thermique) permet de décrire les flux de surface.

2.4.b.2 Schéma de nuages et de précipitations
La compréhension de ce schéma est primordiale dans le cadre de cette étude car c’est celui

qui définit la quantité d’eau nuageuse qui précipitera au sein d’une maille. Les équations para-
métrées qui définissent ce schéma sont des relations linéaires ou exponentielles déterminant la
quantité d’eau totale dans la maille.

Le schéma différencie nuages convectifs et nuages issus de la condensation à grande échelle
(Bony and Emanuel, 2001). Il est basé sur un diagnostic de la fraction nuageuse et du contenu en
eau des nuages à partir de l’eau totale (vapeur d’eau et eau condensée), de l’humidité spécifique
à saturation et de la variabilité sous-maille (hypothèse sur les processus à plus petite résolution
spatiale que la taille de la maille considérée) de l’eau totale. Lorsque l’eau totale prognostique
q est advectée dans une maille, les nuages et l’eau condensée sont exprimés en fonction d’une
distribution P(q) :

αc =
∫

∞

qsat(T )
P(q)dq (16)

qc =
∫

∞

qsat(T )
(q−qsat(T ))P(q)dq (17)

avec αc la couverture nuageuse, qc l’eau nuageuse, et qsat(T ) l’humidité spécifique à satura-
tion de la maille. Une fraction fiw de cette eau nuageuse est supposée glacée. Le schéma décrit
ainsi une microphysique simplifiée des nuages par le biais de seuils et d’une évolution en tem-
pérature entre 0◦C et -30◦C de la fraction liquide nuageuse. Il décrit également une épaisseur
optique des nuages calculée à partir du rayon effectif des particules et du contenu en eau. Le
rayon des gouttelettes d’eau liquide est fixé à une valeur unique de 12 µm et est exprimé par
une distribution allant de 60 à 3,5 µm pour les particules glacées (Heymsfield and Platt, 1984).

L’eau nuageuse est ensuite partiellement précipitée selon le modèle de Zender and Kiehl
(1997) qui décrit uniquement les précipitations solides :

dqiw

dt
=− ∂

ρ∂z
(ρwiwqiw) (18)

où wiw = γiw×w0 est un paramètre dépendant de w0 = 3.29(ρqiw)
0.16, associé à la vitesse de

chute libre donnée en m.s−1 d’une particule glacée (Heymsfield and Donner, 1990) et à un
paramètre empirique γiw.

Si les précipitations Pr se situant dans une maille qui n’est pas saturée, elles sont réévapo-
rées puis réinjectées dans la quantité d’eau totale prognostique selon le modèle de Sundqvist
(1988) :

Psr

dt
= β

(
1− q

qsat

)√
Pr (19)
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avec Psr le flux surfacique de précipitations en kg.m−2.s−1 et β un coefficient de réévaporation
empirique.

2.4.c Organisation du modèle LMDz

Les schémas de paramétrisations physiques présentés précédemment ont de nombreuses in-
teractions entre eux qui impactent la dynamique du modèle. L’ordre dans lequel ces différentes
paramétrisations interviennent est donc très important. Dans le modèle LMDz, l’ordre défini
est basé sur la vie d’une parcelle atmosphérique se transformant en un nuage. À l’origine d’un
nuage, il faut un chauffage qui va déclencher l’ascension d’une masse d’air. Ce chauffage est
généralement issu du réchauffement du sol par le rayonnement solaire incident. La première
paramétrisation activée est donc celle qui contrôle les flux de surface. Ces flux sont répartis
dans l’atmosphère par le schéma de couche limite qui verticalement l’air par turbulence. Le
schéma convectif prend ensuite le relais. En région polaire, contrairement aux régions équato-
riales, le schéma convectif a très peu d’influence dans le modèle car les flux dynamiques sont de
type "large-échelle" avec un transport essentiellement horizontal. Ainsi, il y a peu de mélange
vertical. La paramétrisation qui s’active après le schéma convectif est le schéma des nuages qui
détermine quelle quantité d’eau est disponible dans une maille pour y créer un nuage. Lorsque
le nuage est modélisé, on peut déterminer quel est son effet radiatif grâce au schéma de rayon-
nement. Enfin, le schéma de précipitations déduit un flux vertical d’eau précipitée à partir de la
quantité d’eau nuageuse d’une maille.

Toutes ces paramétrisations permettent de calculer des tendances en vent (∂(u,v)/∂t), en
température (∂T/∂t) et en humidité (∂q/∂t) qui sont ajoutées aux champs dynamiques de vent,
température et humidité à des pas de temps qui sont déterminés selon l’équation suivante :

Xv,t+1 = Xv,t +∑
i

(
∂Xv

∂t

)
i
∆t (20)

avec Xv une variable prognostique du modèle. Par exemple, pour une résolution du modèle
typique d’un exercice de CMIP6, le pas de temps dynamique est de trois minutes et le pas
de temps physique est dix fois plus important. C’est-à-dire que les équations du schéma dy-
namique sont résolues toutes les trois minutes, mais que le modèle y ajoute les tendances
physiques toutes les trente minutes.
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3 Objectifs de la thèse et présentation du manuscrit

Cette thèse s’inscrit dans le cadre du projet de l’Agence Nationale de la Recherche in-
titulé Antarctic Precipitation, Remote Sensing from Surface and Space (APRES3) dont les
objectifs principaux sont le déploiement d’instruments propices à la calibration des produits
d’observations satellitaires obtenus par CloudSat, la validation de ces produits, l’évaluation et
la validation de modèles climatiques globaux (i.e. le modèle IPSL/LMDz) et régionaux (i.e. le
modèle régional MAR) en Antarctique. Ces objectifs permettront ainsi de fournir une nouvelle
prévision de la contribution des précipitations antarctiques aux variations futures du niveau de
la mer.

L’objectif principal de cette thèse est d’améliorer nos connaissances actuelles des pré-
cipitations en Antarctique à partir d’observations par télédétection et de modélisations.

Le manuscrit de thèse s’articule autour de quatre chapitres :

— Les mesures du satellite CloudSat présentent des incertitudes colossales qui limitent la
confiance que l’on peut leur accorder. Dans le chapitre 1 de ce manuscrit de thèse, nous
comparons des observations directes de précipitations du satellite avec des profils de
précipitations observés depuis la surface dont les incertitudes sont bien plus petites afin
de réduire l’estimation des incertitudes des mesures satellitaires de précipitations et de
valider ainsi le produit de précipitations fourni par CloudSat pour l’Antarctique.

— Dans le chapitre 2, nous avons utilisé les résultats du chapitre précédent pour construire
une climatologie tridimensionnelle des précipitations observées par CloudSat. À partir
de ce nouveau jeu de données, nous avons proposé une loi comportementale décrivant
les précipitations à partir de paramètres tels que la pente de la calotte et la force du vent
horizontal à large échelle. Nous avons ensuite analysé et comparé les précipitations
moyennes saisonnières. Pour finir, à l’aide de produits réanalysés de la couverture de
glace de mer, nous avons réalisé une étude exploratoire sur le couplage atmosphère-
océan associé aux chutes de neiges en Antarctique.

— Dans le chapitre 3, nous présentons une comparaison entre ce nouveau jeu de données
tridimensionnel des précipitations observées et des flux de chutes de neige simulés avec
le modèle IPSL/LMDz. Le but de ce chapitre est de guider pas à pas la dynamique et la
thermodynamique du modèle afin d’étudier la capacité des processus physiques implé-
mentés dans celui-ci à simuler des précipitations cohérentes avec celles observées. Ce
chapitre permet ainsi de valider le modèle pour l’étude et la modélisation des précipi-
tations en régions polaires.

— Le chapitre 4 présente une intercomparaison de la structure verticale des précipitations
entre une version zoomée du modèle IPSL/LMDz au-dessus de la station de Dumont
d’Urville, le modèle régional MAR et des observations radar obtenues à Dumont d’Ur-
ville. Le chapitre précédent ayant montré que le modèle LMDz reproduit correctement
les précipitations à l’échelle continentale lorsqu’il est forçé, nous l’avons comparé à
un modèle réputé pour ses performances en terme de modélisation des climats po-
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laires. L’objectif de ce chapitre est de comparer la microphysique simplifiée du modèle
LMDz avec celle plus complexe implémentée dans une simulation réalisée au-dessus
de la station de Dumont d’Urville afin d’identifier les améliorations qui peuvent lui être
apportées.
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Résumé étendu de l’article scientifique Lemonnier et al. (2019a)

1 Résumé étendu de l’article Evaluation of CloudSat snowfall rate
profiles by a comparison with in-situ micro rain radar observations
in East Antarctica - Lemonnier et al., 2019

Cette partie correspond à l’article Lemonnier et al. (2019a) publié dans The Cryosphere.
Elle est écrite en anglais avec au préalable un résumé étendu de l’étude en français.

1.1 Résumé court

Le vaste désert du continent antarctique est la région la plus froide et la plus méconnue
de notre planète. L’immense calotte glaciaire qui le recouvre constitue le plus grand réservoir
d’eau douce globale. Si celui-ci était affecté par le réchauffement climatique actuel sa fonte
entraînerait une élévation du niveau de la mer considérable se comptant en dizaines de mètres.
Afin de pouvoir étudier l’évolution et la vitesse de disparition de la glace antarctique, il est
primordial de connaître le bilan de masse de cette calotte dont le seul apport en eau provient
des chutes de neige. Cette région, particulièrement inhospitalière, a contraint les scientifiques
à limiter leurs campagnes de mesure aux zones limitrophes des stations. Le seul moyen per-
mettant de couvrir ce continent deux fois plus important que l’Australie réside donc dans les
mesures satellitaires. Le satellite CloudSat a notamment permis d’observer les chutes de neige
grâce à un radar embarqué et de réaliser la première climatologie des précipitations en Antarc-
tique. Cependant, les incertitudes sur les taux de précipitations fournis par ce satellite peuvent
représenter le double de l’estimation en elle même : leur utilisation dans les études climatiques
reste donc discutée. Afin d’estimer un nouveau jeu d’incertitudes sur les taux de précipitations
dérivés de CloudSat, nous comparons des profils verticaux de précipitations obtenus par celui-
ci à des mesures effectuées par des radars au sol au niveau de deux stations en Antarctique
aux climats radicalement différents. Les résultats de cette comparaison montrent la robustesse
des estimations des chutes de neige au-dessus de l’Antarctique dérivées des données radar de
CloudSat et fournit une réestimation de leurs incertitudes.

1.2 Contexte

Dans le contexte actuel de réchauffement climatique, prédire l’évolution de la calotte an-
tarctique est difficile. En effet, les précipitations constituent le seul apport en glace sur la calotte
mais leur estimation est compliquée. Le comportement des précipitations diffère selon les ré-
gions. Par exemple, le long des régions côtières, les précipitations sont influencées par les fronts
océaniques (Bromwich, 1988) et quelques fois par an, certains de ces fronts s’introduisent sur le
plateau continental où ils apportent la quasi-totalité du flux annuel de précipitations (Genthon
et al., 2016).

Les quelques campagnes de terrain qui ont été conduites ont permis d’obtenir des estima-
tions locales d’accumulation de neige (Arthern et al., 2006; Eisen et al., 2008),mais la taille du
continent et les difficultés rencontrées lors des campagnes ne permettent pas de couvrir toute
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l’étendue de glace Australe. De plus, les mesures in situ sont fortement affectées par les vents
qui soulèvent de grande quantités de neige soufflée (Souverijns et al., 2018b).

Le radar profileur de nuage (Cloud Profiling Radar ou CPR) embarqué sur le satellite
CloudSat représente la première véritable opportunité d’estimer les précipitations à l’échelle
du continent antarctique (Stephens et al., 2008; Liu et al., 2008). Opérationnel depuis avril
2006, CloudSat observe les précipitations solides depuis l’atmosphère, et cela a mené au déve-
loppement de la première climatologie multi-annuelle des précipitations continentales au nord
de 82◦S (Palerme et al., 2014). Cette étude a été réalisée à partir des données de la mission
obtenues sur la période allant d’avril 2006 à avril 2011, à 1200 mètres au-dessus de la surface
locale afin de limiter les effets du ground clutter (voir introduction, section 2.2). Elle propose
un taux de précipitations continental de 171 mm.an−1, récemment réévalué à 160 mm.an−1

(Palerme et al., 2019), avec cependant des incertitudes allant de 50% à 175% (Wood, 2011).
En janvier 2010, le premier radar au sol, un Micro Rain Radar (MRR), a été installé dans

le cadre du projet HYDRANT (Gorodetskaya et al., 2014) à Princesse Elisabeth, une station
semi-automatique belge située dans une zone montagneuse et escarpée de l’Antarctique. Un
second MRR a été installé dans le cadre du projet APRES3 (Grazioli et al., 2017b) à Du-
mont d’Urville, une station française située sur la côte de l’Antarctique est. Ces deux MRR
sont situés dans deux régions avec deux climats différents et ont des périodes d’observation
communes avec CloudSat. Afin d’améliorer les incertitudes sur les mesures de CloudSat, nous
avons recherché les événements de précipitations qui coïncidaient avec le survol de ces stations
par le satellite. Nous avons ainsi pu comparer les profils observés simultanément par les deux
types de radars pendant les quatre uniques évènements existants, et bien que nous n’aillons que
quatre événements au-dessus de deux stations pour l’ensemble de l’Antarctique, nous avons pu
réestimer les incertitudes sur la mesure de CloudSat.

1.3 Données et méthodes

Les outils utilisés dans cette étude sont un radar embarqué sur le satellite CloudSat et
des radars MRR installés dans deux stations Antarctique. Ils sont respectivement présentés en
sections 2.2 et 2.3 du chapitre .

Dans cette étude, trois types de données sont utilisés. Le premier jeu de données est le pro-
duit de précipitation solide de CloudSat, 2C-SNOW-PROFILE, dans sa 4ème version (Wood,
2011) qui fournit une estimation des chutes de neige à partir des réflectivités radar enregistrées
par le satellite. Ce produit fournit également une incertitude sur le taux de chute de neige, dont
le calcul complexe prend en compte une incertitude sur l’instrument, ainsi qu’une incertitude
sur le modèle de conversion entre réflectivité radar et chute de neige. La part la plus impor-
tante de cette incertitude est issue de l’évaluation de la masse, de la forme et de la vitesse des
particules, ainsi que leurs propriétés de rétrodiffusion.

Le second type de données provient des "Micro-Rain Radars" (MRR) au sol qui sont des
profileurs atmosphériques utilisant l’effet Doppler-Fizeau de l’écho réfléchi par l’hydrométéore
cible pour mesurer sa vitesse radiale. Leur haute résolution spatiale et temporelle leur permet de
surveiller la genèse des hydrométéores solides, la zone de fusion des flocons (bande brillante,
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lorsque la réflectivité est élevée) et la formation des gouttes de pluie. Ce type de radar est
hautement polyvalent, puisque son utilisation a été adaptée pour étudier les chutes de neiges,
ou les dégagements volcaniques.

Le troisième jeu de données est fourni par les radiosondages qui sont obtenus au moyen de
ballons-sondes lâchés et s’élevant dans l’atmosphère. Ceux-ci sont équipés d’instruments qui
permettent de mesurer la pression, la température, l’humidité, ainsi que la direction et la force
du vent en fonction de la position GPS du ballon.

1.4 Résultats et conclusions

Des profils verticaux des taux de précipitations dérivés des observations de CloudSat ont
été comparés avec ceux enregistrés par des radars MRR au sol situés à Dumont d’Urville et
à Princesse Elisabeth lors de 4 événements de précipitation (2 par station). Les comparaisons
ont révélé une excellente corrélation entre les deux types de données. Une légère différence
entre les MRR et CloudSat est cependant retrouvée pour les faibles taux de précipitations, ce
qui est certainement dû à une forte atténuation des MRR ou à une différence de sensibilité
entre les instruments. Grâce à une analyse statistique basée la quantification des divergences
observées entre les taux de précipitations dérivés des deux types de radar, cette étude propose
une nouvelle gamme d’incertitudes [-13%; +22%] pour les mesures de précipitations du radar
de CloudSat supérieures à 1200 mètres au-dessus de la surface locale.
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2 Article Evaluation of CloudSat snowfall rate profiles by a compa-
rison with in-situ micro rain radar observations in East Antarctica
- Lemonnier et al., 2019

2.1 Abstract

The Antarctic continent is a vast desert, the coldest and the most unknown area on Earth. It
contains the Antarctic ice sheet, the largest continental water reservoir on Earth that could be
affected by the current global warming, leading to sea level rise. The only significant supply of
ice is through precipitation, which can be observed from the surface and from space. Remote
sensing observations of the coastal regions and the inner continent using CloudSat radar give an
estimated rate of snowfall but with uncertainties twice as large as each single measured value,
whereas climate models give a range from half to twice the space-time averaged observations.
The aim of this study is the evaluation of the vertical precipitation rate profiles of CloudSat
radar by comparison with two surface-based Micro-Rain Radars (MRR), located at the coastal
French Dumont d’Urville station and at the Belgian Princess Elisabeth station, located in the
Dronning Maud Land escarpment zone. This in turn leads to a better understanding and reas-
sessment of CloudSat uncertainties. We compared a total of four precipitation events, two per
station, when CloudSat overpassed within 10 km of the stations and we compared these two
different datasets at each vertical level. The correlation between both datasets is near-perfect,
even though climatic and geographic conditions are different for the two stations. Using dif-
ferent CloudSat and MRR vertical levels, we obtain 10km space-scale and short time-scale (a
few seconds) CloudSat uncertainties from -13 % up to +22 %. This confirms the robustness of
the CloudSat retrievals of snowfall over Antarctica above the blind zone and justifies further
analyses of this dataset.

2.2 Introduction

In the context of global warming, predicting the evolution of the Antarctic ice sheet is a
major challenge. Snowfall is the main input of the ice sheet mass balance, but it is difficult to
estimate its amount. Indeed precipitation characteristics depend on the region of Antarctica. In
coastal areas, precipitation is influenced by cyclones and fronts (Bromwich, 1988) and a few
times a year, these fronts intrude on the high continental plateau, likely bringing most of the
snow accumulation (Genthon et al., 2016), the remaining annual precipitation rate being in the
form of "Diamond Dust" (thin ice crystals) under clear-sky conditions (Bromwich, 1988; Fujita
and Abe, 2006).

Some field campaigns with in-situ observations were conducted to estimate local snow
accumulations (Arthern et al., 2006; Eisen et al., 2008), but ground-based measurements are
difficult in Antarctica and the size of this continent (twice the size of Australia) does not permit
one to cover and study the whole occurrence, rate and distribution of precipitation. Moreover,
accumulation observed from stake measurements is a poor proxy for snowfall as it is strongly
affected by local winds (Souverijns et al., 2018b).
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CloudSat and its cloud-profiling radar (CPR) provide the first real opportunity to estimate
the precipitation at polar continental scale (Stephens and Ellis, 2008; Liu et al., 2008). Since
August 2006 CloudSat has been observing solid precipitation through the atmosphere, which
leads to the first multi-year, model-independent climatology of Antarctic precipitation (Palerme
et al., 2014). Using two CloudSat products to determine the frequency and the phase of preci-
pitation and its rate, Palerme et al. (2014) established a mean snowfall rate from August 2006
to April 2011 of 171 mm.w.e/year over the Antarctic ice sheet, north of 82oS. Palerme et al.
(2019) recently revisited the data and reduced this estimate to 160 mm.w.e/year. It is worth
noting that this rate is given at an altitude of about 1200 m above ground level (m.a.g.l.) due
to the reflectivity of snow interfering with radar waves near the surface (the so-called ground
clutter, Kulie and Bennartz (2009) ; it is worth noting that close to the coastal areas and over the
ocean, this vertical limit for observation can be lower). Boening et al. (2012) showed that there
is a good agreement between CloudSat and ERA-Interim precipitation over Dronning Maud
Land, responsible for the total ice sheet mass anomalies detected by GRACE, but currently the
estimated uncertainties for the satellite snowfall rate range between 50 % and 175 % (Wood,
2011). Palerme et al. (2017) showed that ERA interim is also in good agreement with CloudSat
at the continental scale.

In January 2010, a first micro rain radar (MRR) used for precipitation studies was instal-
led in Antarctica at the Belgian Princess Elisabeth station in the escarpment zone of Dronning
Maud Land (PE, 71o57’S,23o21’E at 1392 above mean sea level) in the context of the Belgian
project HYDRANT (The Atmospheric branch of the HYDRological cycle in ANTarctica) (Go-
rodetskaya et al., 2015). The PE station is located in the escarpment zone of Dronning Maud
Land with Sør Rondande mountains to the south of it (for detailed description of the station
meteorological conditions see Gorodetskaya et al. (2013) and Souverijns et al. (2018b)). In
November 2015, in the context of the French-Swiss APRES3 project (Antarctic Precipitation,
Remote Sensing from Surface and Space) new instruments were deployed at the French station
Dumont d’Urville on the coast of Adélie Land, in East Antarctica (DDU, 66o40’S, 140o00’E
at 42 a.m.s.l.) leading to unprecedented weather radar observations of precipitation by a scan-
ning X-band polarimetric radar and a K-band vertically profiling micro-rain radar (Grazioli
et al., 2017b). A comparison of MRR and CloudSat derived surface snowfall product showed
that CloudSat is able to accurately represent the snowfall climatology with biases smaller than
15%, outperforming ERA-Interim (Souverijns et al., 2018b). Moreover, CloudSat’s blind zone
(lowest measurement available at about 1200 m above the surface) leads to surface precipitation
amounts being underestimated by about 10 % on average although differences during specific
events can be much larger (Maahn et al., 2014). This paper focuses on the vertical structure of
precipitation.

With the aim of improving CloudSat radar uncertainty estimates using ground-based ob-
servations, CloudSat snowfall retrievals over Dumont d’Urville and Princess Elisabeth stations
were compared with MRR data on a total of 4 concurrently recorded snowfall events. During
the MRR observing periods, there were 14 overflights over DDU and 63 over PE. These over-
flights are short, typically a few seconds, explaining why we actually detected snow for only 4
of them. According to these events and using the deviation of CloudSat precipitation rates from
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MRR observations, its uncertainties were reassessed. A systematic difference is found between
CloudSat and the ground radars, by comparing their very low snowfall rates. This difference
could be due to limitations in sensitivity or attenuation of the MRRs.

As a first step, we characterize the general weather conditions of the four cases (section
2.4.a). Then, a comparison is done between CloudSat and the vertical MRRs precipitation
profiles (section 2.5.a and 2.5.b). From this comparison we highlight a systematic difference
(section 2.5.c), then from a statistical study described in Appendix, a nearly-perfect correlation
between MRR and CloudSat datasets is derived (section 2.5.d). To conclude, we assess a new
range of CloudSat uncertainties at short time scale (a few seconds) and 10km space scale
(section 2.5.d).

2.3 Methods

2.3.a CloudSat cloud-profiling radar

The CloudSat cloud-profiling radar is a nadir-looking 94 GHz radar which measures the
signal backscattered by hydrometeors. Radar reflectivity profiles are divided into 150 vertical
bins with a resolution of 240 m, with a 1.7 x 1.3 km2 footprint and up to 82o of latitude. Cloud-
Sat has been operating full-time since April 2006, but because of a dysfunctional on-board
battery, has been only able to provide daylight observations since April 2011. The satellite is
characterized by a period of 16 days, so it exactly overpasses a location every 16 days. DDU is
overpassed by a descending orbit whereas PE is overpassed by ascending and descending orbits
which are less than 10 km away from each station. The CloudSat vertical bins are relative to the
geoid and depending on the altitude where the stations are located, the first exploitable bin (out
of the ground clutter alteration altitude) varies significantly. Moreover, in locations where the
ice does not interfere much with the radar signal (ocean and some coastal areas), the ground
clutter layer is thinner and lower altitude bins can be used. We are using at DDU CloudSat
profiles from the 4th bin, which is located at 961 m.a.g.l. At PE the first exploitable bin is the
5th, which is located at 1043 m.a.g.l. We use the 2C-SNOW-PROFILE product (Wood, 2011)
which retrieves profiles of liquid-equivalent snowfall rates. The product is based on assump-
tions on snow particle size distribution, micro-physical and scattering properties which induce
many uncertainties in the calculation of the relationship between radar reflectivity and snowfall
rate (see section 2.3.b).

2.3.b Micro rain radars

The MRR is a vertically profiling Doppler radar operating at a frequency of 24.3 GHz
(K-band) with a beamwidth of 2◦ (around 50 m in diameter at a 3000 m altitude). At both
stations, the resolution was set to 100 m per bin ranging from 300 m – first valid available
measurements – to 3000 m. However, we only consider the data up to 2500 m because of the
change in the snow microphysical properties above this altitude (Grazioli et al., 2017b). The
MRR’s raw measurement – Doppler spectral densities – is available at 10s temporal resolution.
The collected data were processed using the IMProTool developed by (Maahn and Kollias,
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FIGURE 1.1 – a) CloudSat radar tracks passing over the French Dumont d’Urville station (DDU) in
red for the 17 Feb 2016 and in blue for the 20 March 2016. b) CloudSat radar tracks passing over the
Belgian Princess Elisabeth station (PE) in green for the 16 Feb 2011 and in magenta for the 13 Jan
2015. We only considered the measured profiles passing within a 10 km radius represented by a white
disc around the stations. The background image is the hill shaded topography obtained with MODIS
MOA2004 (Haran et al., 2005)

.

2012). At DDU, the radar reflectivity derived from MRR was calibrated by comparison with a
colocated X-band polarimetric radar over the period from December 2015 to January 2016 (for
more details, see Grazioli et al. (2017b)). Through this calibration with the second radar, the
reflectivity (at X-band) is converted into snowfall rates using a Ze/Sr relation (Grazioli et al.,
2017b) :

Ze = 76 ∗ S0.91
r (1.1)

with Ze the radar reflectivity (in dBZ) and Sr the snowfall rate (in mm/h). Grazioli et al. (2017b),
proposed a range of values of [69-83] for the prefactor and [0.78-1.09] for the exponent cor-
responding to a confidence interval of 95 %.

For the instrument operating at PE station, hereafter called MRR2, the average Ze/Sr rela-
tion is given by Souverijns et al. (2017) :

Ze = 18 ∗ S1.10
r (1.2)

The range of prefactor [11-43] and exponent [0.97-1.17] for this equation spans a confidence
interval of 40 % due to the summation of uncertainties in particle size, shape, measurement
and conversion from reflectivity Ze to snowfall rate Sr. For this study, the used MRR2 data
are processed with the Maahn and Kollias (2012) algorithm. Unlike Souverijns et al. (2017),
we did not calibrate the ground radar dataset with CloudSat reflectivities because (1) we want
an independent evaluation of the CloudSat CPR dataset, and (2) we do not consider surface
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TABLE 1.1 – Weather conditions and instrumental characteristics for DDU and PE stations. Wind
velocity is vertically averaged over the first 3 km of the atmosphere. Times are converted from UTC
and displayed in Local Time (LT), DDU is UTC+10 and PE is UTC+03. Symbol * denotes that weather
conditions were retrieved from ERA-I profiles, instead of a radiosonde.

Dumont d’Urville Princess Elisabeth
2016/02/17 2016/03/20 2011/02/16 2015/01/13

Wind averaged velocity (km/h) 22.84 25.05 18.85 32.48
CloudSat track length (km) 17.33 15.16 11.90 16.23
Start time of CloudSat obs. (LT) 15 :44 :14 15 :44 :24 01 :53 :48 16 :42 :37
End time of CloudSat obs. (LT) 15 :44 :43 15 :44 :53 01 :53 :50 16 :42 :41
Start time of MRR obs. (LT) 15 :21 :00 15 :26 :00 01 :34 :00 16 :26 :00
End time of MRR obs. (LT) 16 :07 :00 16 :02 :00 02 :12 :00 17 :00 :00
Radiosounding time (LT) 10 :00 :00 10 :00 :00 03 :00 :00* 13 :58 :00

precipitation rate comparisons. The mean precipitation profiles obtained over the MRR obser-
vation periods (2015-2016 for DDU and 2012 for PE) were also used to evaluate how typical
the 4 precipitation events are (Durán-Alarcón et al., 2019). They are obtained using the same
Ze/Sr relationships as the ones introduced earlier (see equations (1) and (2)) and are separa-
ted into quantiles. According to Maahn and Kollias (2012), the minimum detection of both
MRR varies between -14 and -8 dBZ, corresponding to 0.00122 – 0.00546 mm/h at DDU and
0.00385 – 0.0135 mm/h at PE. However these values correspond to theoretical cases of clear
sky. Therefore we analyzed the density probability functions of the MRR1 at 3 different levels
to determine a minimum threshold of detectability of ground radars (figure 6 in Appendix).
We used the lowest level out of the ground clutter layer (about 1200 m.a.g.l.) and selected a
threshold of 0.005 mm/h (see the vertical dashed line in fig. 1.7 in Appendix).

2.3.c Radiosondes

A radiosonde is a meteorological device containing a set of sensors to measure the cha-
racteristics of the atmosphere from ground level to an altitude ranging from 25 up to 30 km.
Parameters measured are temperature, relative humidity, wind speed, wind direction, pressure.

At DDU, the used radiosonde system is a METEOMODEM M10. The relative humidity
accuracy is 3% and its temporal resolution is 2 s. The temperature measurement is realized
every 1s with an accuracy of 0.3◦C. At PE, the ground receiving system used are GRAW-GS-E
and GRAW radiosondes DFM-09-QRE. Relative humidity is measured with an accuracy of 3%
and a temporal resolution of 4 s. The accuracy and the temporal resolution of the temperature
measurements are 0.2◦C and 3-4 s.
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2.4 Meteorological conditions of the four recorded snowfall events

2.4.a Event characteristics

We summarize in table 1.1 the characteristics of the four recorded precipitation cases, when
both CloudSat and ground-based MRRs simultaneously record a snowfall event, and when the
satellite is in the vicinity of the stations. Due to the CloudSat delay of revisit, satellite over-
flights near the DDU station are located either less than 10 km and then more than 80 km away.
CloudSat tracks passing through a radius of 10 km around each station (figure 1.1) were selec-
ted. Each CloudSat flyby over a station takes less than 10 sec and covers a distance between
11.90 km and 17.33 km. We consider that the four associated weather systems are static in
regards with CloudSat satellite overfly. However, MRRs are stationary and local precipitation
patterns are typically associated with transient large- and meso-scale weather systems. We the-
refore analyzed the synoptic conditions by using radiosonde data and reanalysis (ERA-Interim)
from the European Centre for Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF) in order to deter-
mine the adequate MRR time-series corresponding to CloudSat observations. We estimated a
duration for which MRR observing conditions agree most with those of CloudSat using the
following equation :

∆tavg =
∆xsat

Vwind
(1.3)

where ∆tavg represents the temporal range of the MRR observations wrapping CloudSat over-
flight date, ∆xsat is the length of the track inside the 10 km radius area over stations and Vwind

is the vertically averaged wind velocity. All characteristics are shown in table 1.1.

2.4.a.1 Events at DDU The February 17th 2016 precipitation event at DDU was overflown
by CloudSat in the local afternoon. It occurred on the edge of a low pressure system which
was approaching the station, in agreement with the radiosounding launched in the morning at
09 :00 LT. Indeed on figure 1.2b, 1.2c, above 1.5 km, a westerly wind brings moisture and
a warmer air mass. The radiosounding also shows wind with a continental origin below 1 km
which brings a relatively dry air. The recorded precipitation profile (figure 1.3a) presents a low-
level sublimation below 1 km and thus suggests that this layer might be dried by continental
winds, according to wind direction, relative humidity and temperature profiles.

Located between two low pressure systems, the March 20th 2016 radiosounding is charac-
terized by a shear between continental and oceanic winds below 500 m, marked by an inversion
of relative humidity (figure 1.2e, figure 1.2f). Being at the rear margin of the first passing low
pressure system, it explains the easterly origin of oceanic winds. It is followed by a strong
event recorded in the afternoon by the radars, with katabatic winds blowing down the ice cap
and sublimating precipitation at low altitude below 1000 m (figure 1.3b). This kind of dry air
leading to significant low-level sublimation of snowfall is well documented by Grazioli et al.
(2017a).
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FIGURE 1.2
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FIGURE 1.2 – Vertical profiles of the lower tropospheric meteorological parameters over DDU and
PE stations for the four precipitation events. The radiosonde launch times are summarized in table
1. a-d-g-j) First column shows each station location, selected CloudSat tracks and their directions.
The white disk represents a 10 km-radius area around each station where we consider the CloudSat
measurements. First row : February 17th 2016 ; second row : March 20th 2016 ; third row : February 15th

2011 ; fourth row : January 13th 2015. The background image is the hill shaded topography obtained with
MODIS MOA2004 (Haran et al., 2005) b-e-h-k) The second column shows wind velocities (blue solid
line) and wind directions (0o indicating from the North) (red solid line) over the stations gathered with
radiosoundings except for the h) plot, which is obtained with ERA-Interim. c-f-i-l) The third column
shows air temperatures (red solid line) and relative humidities with respect to ice (blue solid line) over
the station obtained with radiosoundings, except for the i), deduced from ERA-Interim.

2.4.a.2 Events at PE To analyze the vertical meteorological profiles at the Princess Eli-
sabeth station we used ERA-Interim reanalysis, due to the absence of air-sounding campaign
during the third precipitation event period. The February 15th 2011 precipitation night event
is characterized by a large low pressure system north-west of the PE station blocked by a
high-pressure ridge to the east directing a strong moisture flux defined as an atmospheric ri-
ver directly to PE station. It is a significant snowfall event that caused anomalous increase in
Dronning Maud Land surface mass balance (Gorodetskaya et al., 2014). The westerly origin
of the high-altitude wind observed in figure 1.2 is dominated by the circumpolar atmospheric
circulation. At the resolution of the reanalysis (0.75o in longitude and latitude), it is difficult to
observe any orographic impact on the weather around the Princess Elisabeth station.

The fourth observed radiosounding, released 3 hours before the January 13th 2015 event
in the afternoon, is explained by a low pressure system located north-west of PE and a strong,
constant in altitude, easterly wind (figure 1.2k). The temperature and relative humidity suggest
a cloudy weather with a dryer and hotter boundary layer (figure 1.2l). The observed preci-
pitation profile suggests in-cloud snowfall and virga (figure 1.3d). This is confirmed with a
backscatter profile measured by a ceilometer installed at PE station (see figure 1.6 in appendix)
observing a passing cloud over the station during the record of the precipitation event by the
CloudSat and MRR radars.

2.4.b Estimation of the confidence in CloudSat reports

All CloudSat measurements were selected within a 10 km-radius from each station and ave-
raged for each vertical bin. A variance on the CloudSat retrievals is computed for the duration
of each overpass (see figure 1.5 in appendix).

The MRR confidence intervals are calculated using the range of Ze-Sr parameters given by
Grazioli et al. (2017b) for the Dumont d’Urville station and Souverijns et al. (2017) for the
Princess Elisabeth station. At DDU, according to Grazioli et al. (2017b), for an altitude higher
than 2500 m where there is a crystal dominance for precipitation, the used parametrizations for
Ze-Sr conversion are not adapted anymore. That is why MRR measurements are considered
and compared to equivalent CloudSat vertical bins only in the first 2500 m of the atmosphere.
In contrast with the coastal areas, we would expect less riming at PE compared to DDU, while
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aggregates are expected to occur at PE given the measured large particle sizes (Souverijns et al.,
2017). Also the low variability in the vertical profile of mean Doppler vertical velocity at PE
suggests that aggregation/riming of particles is not frequent in this region and hydrometeor type
is relatively constant in the vertical profile (Durán-Alarcón et al., 2019). Without this change
in the proportion of the different hydro-meteors, the ground-based Ze-Sr relationships would
be still valid higher up.

2.5 Results and discussion

2.5.a Precipitation profiles

Focusing on the Dumont d’Urville station, figure 1.3a shows a good agreement between
CloudSat and MRRs snowfall rates for each vertical level. Indeed, averaged satellite precipita-
tion rate at all levels is included within the 95 % MRR confidence interval. The MRR profile
presents a maximum of the snowfall rate of 0.75 mm/h at 750 m and an inversion of the preci-
pitation rate likely due to low-level sublimation processes, whereas the ground clutter prevents
CloudSat from seeing the inversion. This precipitation event is likely generated by the passage
of the second low pressure system, as described previously using the corresponding radiosoun-
ding. According to Durán-Alarcón et al. (2019), this precipitation event is representative of the
climatology of DDU as it lies between the 20th and 80th quantiles (indicated by grey dashed
line) with a shape similar to the average climatology in solid black line.

According to figure 1.3b, there is a poor concordance between the two datasets for low
snowfall rate values. The MRR recorded low-level strong values until a null signal of precipita-
tion from 1000 m upward, where CloudSat still records small but significant rates. An inversion
of the precipitation rate at low-levels is also observed under the maximum of precipitation rate
of 1 mm/h at 600 m. The strong gradient of this inversion is likely due to katabatic wind effects,
which can drastically dry out atmospheric layers when blowing down from the ice cap. This
event shows that the use of CloudSat for surface precipitation determination may be proble-
matic in certain conditions for a specific event. It is also important to note that this event is
an anomalous climatological event in DDU, in comparison with the quantiles of the vertical
structure of precipitation both in terms of snowfall rate and shape.

Figure 1.3c shows a good agreement between the four lowest values of CloudSat observa-
tions and the MRR profile. Indeed, every averaged satellite measurement is included in the 40
% confidence interval but the standard deviations indicate a large dispersion. Above this alti-
tude precipitation rate is small and the agreement is weaker. This is similar to what is observed
on figure 1.3b. CloudSat observes again a small signal of precipitation where MRR recorded
a null snowfall rate, suggesting some limitations in the sensitivity or attenuation of the MRRs
but also a satellite sensitivity for low snowfall rates. This event is an important anomalous cli-
matological event in PE because the observed snowfall rates are much higher than the snowfall
rates of Durán-Alarcón et al. (2019) climatology. It is caused by the passage of an atmospheric
river over the station.

On figure 1.3d snowfall rates observed by both CloudSat and MRRs are quite low com-
pared to the three other cases but the agreement remains good for the five satellite lower le-
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FIGURE 1.3 – a) Comparison between CloudSat (blue dot with 2-σ standard deviation bars) and MRR
(red solid line with shaded area representing 95% confidence interval) for the February 17th 2016 pre-
cipitation event at DDU. b) Same as a for the March 20th 2016 event at DDU. c) Comparison between
CloudSat (blue dot with 2-σ standard deviation bars) and MRR (red solid line with shaded area repre-
senting 40% confidence interval) for the February 15th 2011 precipitation event at PE. d) Same as c
for the January 13th 2015 event at PE. The mean precipitation profile obtained over a long period of
observation is also shown and separated into quantiles. The grey dashed lines represent the 20th and
80th quantiles, the dark dashed line represents the 50th quantile and the solid line represents the average
of the vertical structure of precipitation (Durán-Alarcón et al., 2019)

vels. According to Durán-Alarcón et al. (2019), this precipitation event is representative of the
climatology of PE with in particular the presence of virga with very low precipitation rates
included between the high and low quantiles.
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FIGURE 1.4 – Scatter plot of the MRR and CloudSat snowfall rates in mm/h with the linear regression
(thick black dash line). The errorbars are computed using the Ze/Sr relations (cf. 2.3.b) for the MRR
and standard deviations at each vertical bin for CloudSat. The grey dashed line represents the 1 :1 line
for a perfect correlation.

2.5.b Agreement between CloudSat and MRR datasets

Figure 1.4 represents the correlation for (all data, all levels) CloudSat and MRR precipi-
tation reports for the 4 events using the errorbars shown on figure 1.3. Errorbars for MRRs
are implemented by using the confidence intervals obtained with the Ze-Sr relations. Large
errorbars correspond to PE’s MRR and smaller ones represents the DDU’s MRR confidence
interval. CloudSat errorbars represent the variance of measurements collected along the swath.
A linear regression fit between CloudSat and MRRs is performed, and shows a good correlation
between both datasets.

2.5.c Evidence of a difference between both snowfall rate measurements

A previous study by Protat et al. (2009) showed that CloudSat measured ice cloud reflec-
tivity is 1 dB higher than an airborne cloud radar and a statistical evaluation with basic cloud
properties and five ground-based sites showed a weighted-mean difference in Ze which ranges
from −0.4 dBZ to +0.3 dBZ when a period of ±1 h around the CloudSat overpass is conside-
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red. According to Chen et al. (2016), CloudSat tends to observe lighter snowfall events (smaller
than 2 mm/h) in comparison with the NOAA/NSSL Multi-Radar Multi-Sensor (MRMS/Q3).

Figure 1.3b shows that CloudSat can report small but significant snowfall when the MRR
signal is virtually zero. The shift between the two instruments is estimated in this case at +
0.040 ± 0.005 mm/h. Then looking at figure 1.3c for the three last CloudSat bins above 2km
height, an averaged snowfall rate of + 0.033 ± 0.003 mm/h is observed when MRR at PE
signal is null. Concerning figure 1.3d, a similar value of + 0.030 ± 0.001 mm/h is recorded by
CloudSat, but this time MRR is also recording a similar signal of + 0.029 ± 0.008 mm/h. This
difference of measured values suggests a difference in sensitivity of the 2 radars even if these
measured rates are above the MRR detection limit of 0.005 mm/h (see section 2.3.b). This shift
in snowfall rates could either be due to a strong attenuation of the MRR backscattered signal
with the altitude or to the detection of cloud water by the CPR, as it is more sensitive to small
atmospheric particles and clouds.

2.5.d Calculation of the CloudSat uncertainties

The CloudSat 2C-SNOW-PROFILE product already contains its own uncertainties esti-
mates, calculated from hypothetical parameters such as the mass-diameter distribution of the
hydrometeors, their micro-physical and scattering properties. Our analysis suggests that under
Antarctic (and probably polar) conditions, this uncertainty can be significantly reduced. By
assuming that CloudSat and MRR snowfall rates datasets follow a normally-distributed devia-
tion from the mean, a correlation coefficient is calculated in order to establish the degree of
similarity between both observations. By using the covariance of both data record, we found a
correlation coefficient of 0.99, which confirms a very good agreement between both radar data
(see Appendix).

For each CloudSat vertical bin, we calculated the distance of satellite measurement to the
corresponding interpolated MRR observation. We averaged these values by weighting them
with the MRR confidence intervals and we found a range of CloudSat uncertainties from -13
% up to +22 %.

2.6 Conclusion

CloudSat remote sensing observations were compared with two in-situ Micro-Rain radars
at the coastal French Dumont d’Urville and mountaineous Belgian Princess Elisabeth stations
in East Antarctica. The comparison of four cases of precipitation that coincide with CloudSat
observations shows a near-perfect correlation. This comparison also reveals a difference in the
CloudSat dataset with respect to the MRR for very light precipitation. This might be precipi-
table cloud water recorded by CloudSat or a MRR limitation due to a strong attenuation of
the signal through important precipitation. From our correlation and statistical studies based
on the quantification of the CloudSat deviation to the MRR values, we assessed new CloudSat
precipitation uncertainties ranging to -13 % / +22 % based on this short-time and small-space
scale study. This new assessment of the CloudSat uncertainties, in spite of the limited number
of events, provides confidence in the retrieval given the different climatic and geographical
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conditions of the two stations. It also justifies further analysis of this dataset in this region of
the globe, where snowfall is critical and poorly known. Subsequent studies using weak preci-
pitation rates profiles over other Antarctic regions, particularly in the interior of the continent,
will strengthen the robustness of this new range of uncertainties and corroborate the difference
recorded by both CPR and MRRs. Moreover, the EarthCare spaceborne radar, with a much
better vertical resolution, should be even more instructive and improve our understanding of
clouds and snowfall in the polar regions, where field observations are so hard to perform.
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2.7 Appendix

Calculation of the correlation factor between CloudSat and MRRs

FIGURE 1.5 – Distribution of the deviation from the averaged values of CloudSat snowfall rate for all
vertical levels. The deviation from the average is calculated for each considered vertical bin and for each
overpass.

In order to compute the correlation between both datasets, we assume that both the MRRs
and CloudSat deviations from the average follow a Gaussian-shaped distribution. MRR data
is a Gaussian-shaped distribution, according to its confidence interval calculation. CloudSat
deviation from the mean measurements follows also a Gaussian-shaped distribution, as shown
on figure 1.5. Figure 1.4 shows an evident linear fit between both datasets.
Because of different vertical bin altitudes, MRR snowfall rate were linearly interpolated at the
CloudSat data levels. Covariance of both data populations were calculated by the following
equation :

cov(Sr,CDS,Sr,MRR) =
∑

N
i=1(SCDSi−SCDS)(SMRRi−SMRR)

N
(1.4)

where Sr,CDSi and Sr,MRRi are the snowfall rate values for CloudSat and MRR and SCDS and
SMRR the averaged snowfall rates of both datasets. By calculating the standard deviations σ

to the mean of each instrument, a covariance matrix were obtained and used to determine the
correlation factor ρ between both datasets :
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ρ =
cov(SCDS,SMRR)√

σCDS σMRR
(1.5)

We applied this calculation with both MRR and CloudSat radar datasets and calculated a
correlation coefficient of 0.99 as discussed in section 2.5.b of Discussions, and showed by a
dashed line in figure 1.4.

FIGURE 1.6 – Ceilometer backscatter profile at the PE station on January 13th 2015. The backscattered
reflectivity suggests a passing cloud with in-cloud precipitation and virga.

FIGURE 1.7 – Density functions of the corrected 1-minute Ze values at 3 different heights (300m,
1.2km (lowest value of CloudSat) and 3km) at DDU and the respective snowfall rates.
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3 Évaluation du produit 2C-SNOW-PROFILE-R5

Le produit 2C-SNOW-PROFILE fournit une estimation de la précipitation solide sur la
verticale, disponible à chaque porte (de résolution 240 m) au-dessus d’une région proche de la
surface potentiellement contaminée par des réflexions radars (écho de surface, appelé ci-après
le ground clutter). Ce ground clutter est défini comme étant à deux niveaux verticaux au-
dessus de l’océan et quatre au-dessus des surfaces continentales (Wood et al., 2014). Le taux
de précipitations à la surface est ensuite déduit de l’indice de réflectivité mesurée dans la porte
immédiatement au-dessus du ground clutter. Dans cet algorithme, on suppose ainsi que le taux
de chute de neige à la surface est le même que le taux de chute de neige au-dessus du ground
clutter. Par conséquent, cet algorithme ne tient pas compte des processus qui peuvent influencer
les taux de précipitations proches de la surface, comme l’évaporation. En complément des
taux de chute de neige, le produit 2C-SNOW-PROFILE fournit également une estimation de
l’incertitude de ces taux, réestimés en section 2, et un certain nombre d’informations telles
qu’un niveau de confiance et un indicateur d’erreur dans le processus de conversion réflectivité
radar – taux de précipitations.

En mai 2018, le produit 2C-SNOW-PROFILE a été sensiblement amélioré, ce qui a conduit
à la mise à disposition d’une nouvelle version. Les modifications dans l’algorithme de conver-
sion des réflectivités radar en chutes de neiges sont les suivantes :

— Amélioration du modèle numérique de terrain.
— Changements mineurs des indicateurs de qualité des données.
— Amélioration de l’incertitude sur la mesure des taux de précipitations.
— Importante amélioration de la détection des échos parasites proches de la surface, prin-

cipalement au-dessus des régions continentales.
— Nouvelle variable introduite dans le produit : Minimum Detectable Signal (MDS) pour

la recherche et l’étude des nuages fins.

L’article précédent a considéré la version 4 du produit 2C-SNOW-PROFILE. Dans cette
partie nous allons analyser la version 5 de ce produit afin de déterminer si les résultats précé-
demment obtenus restent valides.

3.1 Comparaison des deux versions du produit 2C-SNOW-PROFILE

Les profils de précipitation de CloudSat ont d’abord été comparés afin de vérifier si la
valeur de chaque mesure de précipitation restait inchangée. La figure 1.8 en nuage de points
présente les taux de chute de neige enregistrés par la version 4 (R4) et la version 5 (R5) de
CloudSat ainsi que leur dispersion spatiale, le long du transect à moins de 10 km des stations
Dumont d’Urville et Princesse Elisabeth (voir section 2.4.a).

Sur la figure 1.8.a, l’événement de précipitation observé à Princesse Elisabeth le 16 février
2011 ne présente aucune différence entre la R4 et la R5. On constate cependant clairement
que les taux de précipitations enregistrés pour l’événement du 17 février 2016 sont plus faibles
avec la R5. Lorsque l’on s’intéresse aux plus faibles taux de précipitations (< 0.1 mm.h−1) sur
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FIGURE 1.8 – Comparaison des taux de précipitations entre la Release 4 (R4) et la Release 5 (R5) de
CloudSat a) pour l’ensemble des observations. b) pour les faibles taux de précipitations (< 0.1 mm.h−1).
Les barres d’erreur correspondent à la dispersion spatiale des mesures de taux de précipitations le long
d’un transect. La ligne grise en pointillés a une tendance 1:1 et symbolise un accord parfait entre les
taux de précipitations des deux versions.

la figure 1.8.b, le constat est identique : la R5 présente des mesures plus faibles ou similaires à
la R4, et ce pour les quatre événements de précipitations.

3.2 Comparaison des profils verticaux de précipitations

3.2.a À Dumont d’Urville

Les événements étudiés sont présentés dans la section 2.4.a. Le cas présenté sur la figure
1.9.a montre que le profil observé par CloudSat est en bon accord avec les observations du
MRR pour chaque niveau vertical. La structure verticale de la précipitation observée par le
MRR présente un maximum de chutes de neige de 0.75 mm.h−1 à 750 m puis une inversion
dans les basses couches atmosphériques, là où le satellite est limité par le ground clutter.

Le second cas étudié à Dumont d’Urville, présenté sur la figure 1.9.b, montre une faible
concordance entre le MRR et le profil de CloudSat. Le MRR observe un fort gradient du taux
de précipitations dans les basses couches, à la limite de détection de CloudSat, aveuglé par la
contamination du ground clutter. Le MRR est ensuite éteint à partir de 1000 m d’altitude alors
que CloudSat enregistre un faible taux de précipitations.

3.2.b À Princesse Elisabeth

Le premier cas étudié à Princesse Elisabeth sur la figure 1.10.a présente un bon accord entre
les 4 premiers bins de CloudSat et le profil MRR, puis la précipitation enregistrée dans les bins
supérieurs est légèrement surestimée par rapports au MRR. Comme évoqué dans la section 3.1,
aucune différence n’est enregistrée entre la R4 et la R5 pour le produit 2C-SNOW-PROFILE
lors de l’événement du 16 février 2011.

Le dernier événement étudié (figure 1.10.b), datant du 13 janvier 2015, présente deux pro-
fils dont les valeurs observées sont très faibles. Il s’agit en effet d’un événement typique des
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FIGURE 1.9 – a) Comparaison entre CloudSat R5 (points bleus avec barres d’erreurs représentant la
déviation standard 2-σ) et le MRR (ligne pleine rouge avec région ombragée rouge représentant l’inter-
valle de confiance à 95%) pour le 17 février 2016 à DDU. b) Mêmes résultats que a pour l’événement du
20 mars 2016 à DDU. Le profil moyen des précipitations obtenu sur une longue période d’observation
est également illustré et séparé en quantiles. Les lignes pointillées grises représentent les quantiles 20th

et 80th, la ligne pointillée noire représente le quantile 50th et la ligne pleine représente la moyenne de la
structure verticale des précipitations (Durán-Alarcón et al., 2019).

FIGURE 1.10 – a) Comparaison entre CloudSat R5 (points bleus avec barres d’erreurs représentant
la déviation standard 2-σ) et le MRR (ligne pleine rouge avec région ombragée rouge représentant
l’intervalle de confiance à 95%) pour le 16 février 2011 à PE. b) Mêmes résultats que a pour l’événement
du 13 janvier 2011 à PE. Le profil moyen des précipitations obtenu sur une longue période d’observation
est également illustré et séparé en quantiles. Les lignes pointillées grises représentent les quantiles 20th

et 80th, la ligne pointillée noire représente le quantile 50th et la ligne pleine représente la moyenne de la
structure verticale des précipitations (Durán-Alarcón et al., 2019).

virgas, qui sont des précipitations nuageuses très fines se réévaporant dans l’atmosphère. Cet
événement est ainsi proche de la limite de détection des instruments.

3.3 Calcul des incertitudes de CloudSat

Le calcul d’un coefficient de corrélation de 0.99 entre les observations des MRR et celles
de la R5 du CPR (voir section 2.7 pour la méthode) montrent un très accord entre les deux
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jeux de données. Cet accord est par ailleurs observable sur la figure 1.11 où les barres d’erreur
correspondent aux les intervalles de confiance pour les MRR et à la déviation standard spatiale
à 2-σ le long des transects pour le satellite.

Les événements enregistrés avec le satellite diffèrent peu entre la quatrième et la cinquième
version du produit de précipitation. Nous avons réestimé les incertitudes de CloudSat à partir
des MRR selon la méthode expliquée en section 2.5.d. Pour chaque bin vertical de CloudSat,
nous avons calculé la distance en mm.h−1 de la mesure du CPR avec l’observation correspon-
dante MRR interpolée en altitude. Ces valeurs ont ensuite été moyennées avec une pondération
basée sur les valeurs des intervalles de confiance des MRR. Nous avons finalement obtenu la
gamme d’incertitude [-13%,+21%] sur les estimations de précipitations de la R5 du produit
CloudSat, ce qui est donc parfaitement en accord avec celle précédemment obtenue avec la R4
([-13%,+22%], voir section 2.5.d).

FIGURE 1.11 – Nuage de points de mesures de chutes de neige entre les MRR et CloudSat R5 en
mm.h−1 avec une régression linéaire entre les deux populations (ligne pointillée noire). Les barres d’er-
reur ont été déterminées à l’aide des relations Ze/Sr (voir section 2.3.b) pour les MRR et les variations
spatiales de chaque bin vertical pour CloudSat. La ligne pointillée grise représente la tendance 1:1 pour
une corrélation dont le coefficient est égal à 1.
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4 Conclusions

Le satellite CloudSat est un outil efficace pour l’étude des précipitations en Antarctique car
il couvre la quasi-totalité du continent et le survole relativement régulièrement grâce à son or-
bite quasi-polaire. Cependant les incertitudes associées aux taux de chute de neige qu’on peut
en déduire sont 1,5 à 2,5 fois plus importantes que les mesures elles-mêmes. Afin de réestimer
ces incertitudes, ce chapitre présente en section 2 une comparaison entre des événements de
précipitations observés par le radar du satellite CloudSat et par deux radars installés au sol
au niveau de deux stations en Antarctique, avec au total 4 événements étudiables. Cette étude
est publiée dans la revue scientifique EGU/Copernicus The Cryosphere. La comparaison des
4 cas montre une excellente corrélation entre les deux jeux de données radar, et met en évi-
dence une légère surestimation de la précipitation observée par CloudSat pour de faibles taux
(<0.1 m.h−1), ce qui peut être dû à de l’eau nuageuse enregistrée par le satellite, une limite
de sensibilité des MRR pour les petits hydrométéores précipitants ou une atténuation du signal
reçu par ceux-ci. À partir d’une étude statistique basée sur la quantification de la divergence de
CloudSat par rapport aux valeurs des MRR, nous avons proposé de nouvelles incertitudes pour
le snowfall rate retrieval de CloudSat, allant de -13 % à +22 %.

Dans un second temps nous avons analysé la nouvelle version R5 (Release 5) du produit de
précipitation de CloudSat qui a été mise à disposition après cette publication. En comparant les
taux de précipitations obtenus avec les deux versions R4 (Release 4) et R5 nous avons trouvé
que R5 présente des taux de précipitations similaires ou légèrement inférieurs à ceux obtenus
avec R4. Ceci n’a cependant quasiment aucune incidence sur la gamme d’incertitude obtenue
sur les données CloudSat avec R4.
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Résumé étendu de l’article scientifique Lemonnier et al. (2019b)

1 Résumé étendu de l’article CloudSat-inferred Antarctic vertical
structure of precipitation over the Antarctic continent - Lemonnier
et al., 2019b

Cette partie est issue d’un article soumis à Journal of Geophysical Research : Atmospheres.
Elle est écrite en anglais avec au préalable un résumé étendu de l’étude en français.

1.1 Résumé court

Le contexte actuel de réchauffement de la planète entraîne des changements importants des
chutes de neige dans les régions polaires, ce qui a une incidence directe sur le bilan massique
des calottes glaciaires. Les précipitations, qui sont la seule source d’eau sur la calotte glaciaire,
sont mal estimées à la surface de l’Antarctique. En effet, les mesures au sol sont rares et diffi-
ciles en Antarctique, dont la taille ne permet pas de couvrir et d’étudier toute la distribution, la
fréquence et le taux des précipitations en utilisant des méthodes terrestres. L’estimation initiale
des précipitations à l’échelle du continent polaire a été effectuée par le satellite CloudSat du
A-Train et son radar. La première climatologie de précipitations en Antarctique a été proposée
par Palerme et al. (2014) à une altitude de 1200 m au-dessus de la surface locale. Des études
récentes ont ensuite amélioré les incertitudes de cette climatologie (Lemonnier et al., 2019a) et
ont confirmé la robustesse de la résolution horizontale utilisée (2◦ de longitude par 1◦ de lati-
tude, Souverijns et al. (2018a)). En se basant sur les observations de CloudSat, nous proposons
d’explorer la structure verticale des précipitations en Antarctique sur la période d’observation
continue du satellite, de 2007 à 2010. Cette nouvelle climatologie est réalisée selon la mé-
thode développée par Palerme et al. (2014, 2019) mais à chaque niveau vertical disponible du
satellite. Une première étude confrontant les régions côtières au plateau selon un critère topo-
graphique montre une faible dispersion temporelle du profil des précipitations sur les côtes (to-
pographie < 2250 m) mais une variation interannuelle beaucoup plus importante du profil des
précipitations sur le continent (topographie > 2250 m). En considérant un critère de répartition
géographique (Antarctique Est, Ouest, Ice-shelves, Péninsule), la structure verticale moyenne
des précipitations et la structure thermique de l’atmosphère, ainsi que leurs interactions avec la
topographie sont mises en évidence. Enfin, une étude niveau par niveau de la distribution des
précipitations enregistrées en fonction de la température est effectuée et comparée à des taux de
précipitations théoriques. Ces derniers sont déduits du taux de précipitations d’une masse d’air
à saturation en fonction d’un soulèvement forcé avec des vents verticaux variant sous l’effet de
la topographie. Cette étude souligne que les précipitations dépendent largement de l’advection
des masses d’air le long des pentes topographiques de la calotte glaciaire, et semblent être plus
faibles en présence de glace de mer. Cette étude fournit de nouveaux diagnostics permettant
d’évaluer les modèles climatiques à l’aide d’une approche tridimensionnelle de la structure
atmosphérique des précipitations.
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par CloudSat.

1.2 Contexte

Prévoir l’évolution de la calotte glaciaire en contraignant le bilan de masse à la surface
de l’Antarctique est une problématique fondamentale avec le réchauffement climatique ac-
tuel. Ce bilan de masse dépend principalement de la différence entre précipitations, évapora-
tion/sublimation, fonte des glaces et neige transportée (Eisen et al., 2008). Sur un continent
hostile aux campagnes de mesures, les satellites sont la clé de l’observation des précipitations.
En se basant sur ces techniques de télédétection spatiale, certaines études mettent en évidence
une accélération de la perte de glace en Antarctique Ouest (Shepherd et al., 2012; Pritchard
et al., 2012; Rémy and Frezzotti, 2006; Rignot and Thomas, 2002) tandis que d’autres études af-
firment une accumulation de glace en Antarctique Est (Frieler et al., 2015). Déterminer le rôle
des chutes de neige dans ce bilan est donc une priorité afin de comprendre comment l’évolution
de l’inlandsis antarctique contribue à l’élévation du niveau de la mer.

Les modèles climatiques sont capable de prédire ce bilan de masse. Selon les exercices du
Climate Model Intercomparison Project (CMIP), les précipitations en Antarctique passeraient
de 5.5% à 24.5% entre les périodes 1986-2005 et 2080-2099 ce qui impacterait de manière
significative le niveau moyen des mers (Church et al., 2013). Cependant ces modèles prédisent
des taux de précipitations qui varient encore aujourd’hui sur une gamme importante comprise
entre 158 et 354 mm.an−1, tandis que la première climatologie des précipitations en Antarc-
tique à être uniquement basée sur des observations (Palerme et al., 2014) retrouve une valeur
de 160 mm.an−1 (Palerme et al., 2014, 2019).

L’étude des précipitations passe par la compréhension de la structure thermique atmo-
sphérique au-dessus de l’Antarctique, celle-ci étant profondément impliquée dans l’origine des
chutes de neige. Cette structure thermique est très caractéristique : le centre du continent étant
un pôle froid, l’atmosphère autour du continent s’organise selon une structure barocline. Les
dépressions amènent des vents forts dans les zones côtières là où les gradients de pression aug-
mentent et ces systèmes rencontrent ainsi l’anticyclone continental semi-permanent de l’An-
tarctique (Bromwich and Parish, 1998; King and Turner, 2007). Ce sont ces vents dépendant
des systèmes dépressionnaires qui sont vecteurs d’humidité et qui contrôlent les précipitations
à grande échelle spatiale. Les vents déplacent des masses d’air océanique humide et chaud qui
vont se confronter à une atmosphère sèche et froide, créant ainsi des conditions idéales pour
générer des précipitations. Lorsque les précipitations sont générées en altitude, elles vont suivre
une évolution verticale très spécifique avant d’atteindre le sol. Son origine microphysique dé-
pend des nuages où l’on va retrouver la nucléation des cristaux de glace. Ces cristaux vont
ensuite se développer par diffusion de vapeur d’eau au détriment des gouttelettes d’eau surfon-
due (goutte d’eau liquide pouvant atteindre -30◦C) ou par collision avec d’autres cristaux avant
de sédimenter vers la surface (Findeisen et al., 2015). Lors de sa sédimentation, une particule
d’eau peut traverser des masses d’air plus sèches, elle va alors se sublimer et la quantité de
précipitations diminuera. Elle peut également traverser une masse d’air saturée, des nuages de
plus basse altitude, s’agréger et augmenter son débit massique. Les précipitations de surface
sont donc la résultante de l’évolution verticale de tous ces processus.
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Les précipitations en Antarctique sont difficiles à évaluer, principalement à cause de leurs
caractéristiques géographiques. La première véritable occasion d’évaluer les précipitations est
apparue avec le radar embarqué sur le satellite CloudSat (Stephens and Ellis, 2008; Liu et al.,
2008). Ce satellite fournit en continu des estimations des précipitations solides sur la période
allant d’août 2006 à avril 2011. Ces estimations sont contenues dans le produit 2C-SNOW-
PROFILE et ont permis la réalisation de la première climatologie pluriannuelle des précipita-
tions en Antarctique basée uniquement sur des observations (Palerme et al., 2014). Les incer-
titudes de ces observations sont cependant importantes et peuvent atteindre des valeurs de 1,5
à 2,5 fois les taux de chute de neige enregistrés (Wood, 2011). Des études plus récentes, basées
sur des comparaisons avec des radars au sol, ont apporté de la robustesse à ce jeu de données
(Souverijns et al., 2018a) et ont permis de réévaluer sa plage d’incertitudes avec une nouvelle
gamme allant de 13 à 22% de la mesure effectuée par le satellite (Lemonnier et al., 2019a).

Une meilleure connaissance des précipitations en Antarctique nécessite une meilleure com-
préhension des processus entrant en jeu lors de leur formation et de leur évolution. En effet,
les études réalisées sur la modélisation des profils verticaux de précipitations sont rares et re-
produisent mal les profils observés (Grazioli et al., 2017a). Une mauvaise représentation de
la structure verticale des précipitations révélerait des déficiences dans la représentation des
processus dans les modèles, y compris les processus microphysiques. Il est ainsi primordial
d’améliorer notre vision de la structure verticale des précipitations en Antarctique en exploi-
tant les champs de précipitations restitués par le satellite CloudSat.

1.3 Données et méthodes

L’outil principal utilisé et discuté dans ce chapitre est le produit de précipitations 2C-
SNOW-PROFILE obtenu à partir d’un radar embarqué sur le satellite CloudSat. Il est présenté
dans la section 2.2 du chapitre .

La climatologie produite par Palerme et al. (2019) à 1200 mètres au-dessus de la surface
est ici étendue à tous les niveaux verticaux disponibles du satellite. Cette climatologie est déve-
loppée à partir de la fréquence d’occurence des précipitations, de leur phase et de la qualité des
données contenues dans le produit 2C-PRECIP-COLUMN (Haynes et al., 2009). Ce premier
jeu de données est ensuite colocalisé avec les taux de précipitations contenus dans le produit
2C-SNOW-PROFILE (Wood, 2011; Wood et al., 2014) (voir introduction, section 2.2 pour l’al-
gorithme permettant de passer des réflectivités radar aux taux de précipitations). Chaque trace
du satellite est ensuite géolocalisée et les précipitations correspondantes moyennées dans une
grille dont les mailles ont une résolution de 2◦ de longitude par 1◦ de latitude avec une résolu-
tion verticale de 240 m correspondant à celle du satellite. Le même procédé est appliqué aux
températures associées aux précipitations du produit ECMWF-AUX afin d’obtenir une clima-
tologie de la température avec un échantillonnage identique.

Une première étude est réalisée en suivant des critères topographiques, avec une séparation
entre les régions côtières dont l’élévation topographique ne dépasse pas 2250 m et le plateau
continental. Dans un second temps le continent est séparé en différentes régions (est, ouest, Ice-
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shelves, Péninsule) où les précipitations et la température sont moyennées selon la longitude,
ce qui permet ainsi de visualiser la structure verticale moyenne latitudinale des chutes de neige.

Afin d’avoir une meilleure représentation des précipitations sur la calotte glaciaire et de
développer de nouveaux diagnostics pour les modèles de climat, les données de 2C-SNOW-
PROFILE et de ECMWF-AUX ont été extraites au-dessus du continent, en séparant de nouveau
régions côtières et plateau continental. Ces données sont présentées dans des diagrammes de
diffusion et comparées à des taux de précipitations théoriques calculés à partir de la température
et de la vitesse du vent vertical, et qui dépendent de la vitesse du vent horizontal large échelle
et de la pente topographique locale.

1.4 Résultats et conclusions

La structure tridimensionnelle du produit 2C-SNOW-PROFILE a été explorée sur la pé-
riode d’observation 2007 – 2010 et divisée selon des critères de topographie et de géographie.
La comparaison de profils moyens entre les côtes et le continent a mis en évidence une varia-
tion temporelle interannuelle des précipitations qui est faible sur les côtes et plus importante
sur le plateau continental. La séparation de la climatologie selon le critère géographique a ré-
vélé de nombreuses différences entre la péninsule, les ice-shelves de l’Antarctique Ouest et les
régions continentales est et ouest. La structure des précipitations est homogène au niveau de
ces dernières, tandis que la péninsule présente de forts taux de précipitations dont la distribu-
tion est étroitement en lien avec la topograhie locale. Au niveau des ice-shelves les taux de
précipitations sont faibles et diminuent linéairement en fonction de la fraction de glace de mer.

Chaque niveau vertical du produit de CloudSat a également été étudié statistiquement afin
d’évaluer la distribution des taux de chute de neige et des températures associées au-dessus
des régions côtières et du plateau continental. Cette étude a montré que les précipitations, en
dépit de l’altitude, sont principalement conduites par l’advection à large échelle des masses
d’air humide sur la topographie. Ces résultats ont été confirmés grâce à une comparaison avec
des taux de précipitations théoriques basés sur un processus de précipitations à saturation par
soulèvement forcé. Ce taux de précipitations théorique est calculé à l’aide de la vitesse du vent
horizontal et du soulèvement vertical au-dessus d’une pente topographique. Les précipitations
calculées par cette méthode et celle observées par CloudSat sont concordantes. Cette étude
permet de fournir de nouveaux diagnostics pour évaluer les modèles climatiques avec un point
de vue tridimensionnel de la structure atmosphérique des précipitations.
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2 Article CloudSat-inferred Antarctic vertical structure of precipita-
tion over the Antarctic continent - Lemonnier et al., 2019b

2.1 abstract

Current global warming is causing significant changes in snowfall in polar regions, directly
impacting the mass balance of the ice caps. The only water supply on Antarctica, precipitation,
is poorly estimated from surface measurements over Antarctica. The onboard cloud-profiling
radar of the CloudSat satellite provided the first real opportunity to estimate precipitation at
continental scale. Based on CloudSat observations, we propose to explore the vertical struc-
ture of precipitation in Antarctica over the 2007-2010 period. A first division of this dataset
following a topographical approach (continent versus peripheral regions, with a 2250 m topo-
graphical criterion) shows a high precipitation rate (275 mm.yr−1 at 1200 meters above ground
level) with low relative seasonal variation (±11%) over the peripheral areas. Over the plateau,
the precipitation rate is low (34 mm.yr−1 at 1200 m.a.g.l.) with a much larger relative seasonal
variation (±143%). A second study that follows a geographical division highlights the average
vertical structure of precipitation and temperature depending on the regions and their interac-
tions with the topography. In particular, over ice-shelves, we see a strong dependence of the
distribution of precipitation on sea-ice coverage. Finally, the relationship between precipitation
and temperature is analyzed and compared with a simple analytical relationship. This study
highlights that precipitation is largely dependent on the advection of air masses along the to-
pographic slopes with an average vertical wind of 0.02 m.s−1. This provides new diagnostics
to evaluate climate models with a three-dimensional approach of the atmospheric structure of
precipitation.

2.2 Introduction

Predicting the mass balance of ice sheets is a major challenge in the context of sea level rise.
This surface mass balance depends on the relative magnitudes of precipitation versus sublima-
tion/evaporation, meltwater run-off and blowing snow (Eisen et al., 2008). On an unfriendly
continent for field observations, satellites are keys for observing precipitation. Based on these
spatial remote sensing observations, some studies observe an increasing ice loss in West An-
tarctica due to the acceleration of glacier and basal melting (Shepherd et al., 2012; Pritchard
et al., 2012). However, if the surface mass balance is negative in the West, it is expected to be
positive in the East according to recent studies (Frieler et al., 2015).

According to the climate models in the 5th Climate Model Intercomparison Project, pre-
cipitation over Antarctic would increase from 5.5% to 24.5% between 1986-2005 and 2080-
2099 which leads to a significant impact on sea level (Church et al., 2013). However, their
present-day averaged Antarctic precipitation ranges from 158 to 354 mm.yr−1 while the first
and unique model-independent climatology of current Antarctic precipitation yields a value
of 172 mm.yr−1 over the August 2006 – April 2011 period (Palerme et al., 2017) recently
re-evaluated at 160 mm/year (Palerme et al., 2019) over the period 2007 – 2010.
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Besides of surface precipitation estimates, vertical structure of precipitation is also poorly
known. Indeed, a recent study compared vertical year-averaged profile of precipitation obser-
ved with ground radars with simulated snowfall profiles at Dumont d’Urville station (Gra-
zioli et al., 2017a), showing surface rates in quite good agreement whereas the vertical struc-
tures of precipitation are diverging. A poor representation of the vertical structure of precipi-
tation would reveal deficiencies of process representation in models including microphysics
processes.

The thermal structure of the atmosphere over Antarctica, which is deeply involved in the
origin of precipitation, is unique. The center of the continent being a cold pole, the structure of
the Antarctic circumpolar flow is of baroclinical type. Low pressure systems are thus generated
by horizontal temperature gradients in the troposphere and grow through baroclinic instabi-
lities. Low pressure systems bring strong winds to the coastal areas when pressure gradients
increase as polar lows over the ocean are moving southward and encounter areas of higher pres-
sure, such as the semi-permanent continental anticyclone (Bromwich and Parish, 1998; King
and Turner, 2007). These winds are the moisture vectors that control large scale precipitation
processes. Indeed, winds move air masses against the Antarctic, leading to encounters of moist
and dry, hot and cold air masses creating ideal conditions for generating precipitation. On a
vertical scale, precipitation follows very specific patterns before it reaches the ground. The ori-
gin of precipitation is described by cloud microphysics. Microphysical processes such as ice
crystal nucleation are initiated in clouds, grow by diffusion at the expense of the supercooled
droplets or by collision with other crystals then fall to the ground (Findeisen et al., 2015; Dye
et al., 1974). During its downfall, precipitation can reach drier air masses, it thus sublimates
and its quantity may decrease. Or else, precipitation can reach saturated air masses, interacting
with potential clouds at lower altitude, aggregating and increasing its mass flow. It is precisely
all these processes and vertical evolution that define surface precipitation.

Precipitation in Antarctica is challenging to study, mostly due to geographic characteristics.
Indeed, ground-based measurements are sparse and challenging in Antarctica and the size of
this continent does not allow to cover and study the whole distribution, frequency and rate of
precipitation. In coastal areas, it is influenced by synoptic conditions such as oceanic fronts
(Bromwich, 1988) and it is also difficult to separate precipitation processes from blowing snow
caused by strong katabatic winds. Furthermore, re-sublimation processes of the precipitation in
the lower layer of the atmosphere have been observed at a coastal station, involving a decrease
in precipitation rate at the surface (Grazioli et al., 2017a). Over the continental plateau (>2250
m), most of the precipitation is driven by a few fronts while the remaining annual precipitation
rate is in the form of "Diamond Dust" (thin ice crystals) under clear-sky conditions (Bromwich,
1988; Fujita and Abe, 2006; Turner et al., 2019).

The first real opportunity to assess precipitation in polar regions from a spaceborne radar
platform appeared with the cloud-profiling radar (CPR) on CloudSat satellite (Stephens and
Ellis, 2008; Liu et al., 2008). It provides day- and night-time solid precipitation observations
from August 2006 to April 2011, which leads to the first multi-year, model-independent cli-
matology of Antarctic precipitation, with an average of 172 mm w.e year−1 over the Antarctic
ice sheet, north of 82oS (Palerme et al., 2014). This climatology is based on the 2C-SNOW-
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PROFILE (Wood, 2011) and 2C-PRECIP-COLUMN (Haynes et al., 2009) products. The 2C-
SNOW-PROFILE product provides, on average, an uncertainty on single snowfall retrievals
ranging between 1.5 and 2.5 times the snowfall rate (Wood, 2011; Palerme et al., 2014). Ho-
wever, recent studies based on comparisons with ground-based radars reassessed this range of
uncertainty for a few snowfall events at two Antarctic stations (Lemonnier et al., 2019a; Souve-
rijns et al., 2018a), and provide uncertainties ranging from 13 to 22% for the CloudSat snowfall
observations. Palerme et al. (2019) have identified some CloudSat observations likely contami-
nated by ground-clutter over moundtainous areas, and have produced a new climatology with
a mean snowfall rate of 160 mm.yr−1.

In this study, we computed the first 3-D multi-year climatology of Antarctic precipita-
tion north of 82oS from spaceborne remote sensing observations (section 2.3). As a first step,
we characterize the general horizontal and vertical structures of the precipitation averaged
in time over the continent (section 2.4). Then, a comparison between CloudSat snowfall re-
trievals and concurrent 3D meteorological parameters obtained from the European Center for
Medium-Range Weather Forecast (ECMWF) operational weather analysis at each vertical level
is conducted in section 2.5. This allows us to determine which physical or dynamical process
predominates on the continent and on the coasts. To conclude, we propose a new way of eva-
luating modelled precipitation, and especially its vertical structure, in atmospheric models such
as global GCM or regional models over Antarctica based on this new dataset (section 2.6).

2.3 Data and method

Here, the climatology produced by Palerme et al. (2019) is extended to all vertical le-
vels up to 10000 m. Nevertheless, the first 4 bins above the surface are excluded due to po-
tential ground clutter contamination (Wood, 2011). We used the fifth release of 2C-PRECIP-
COLUMN CloudSat product (Haynes et al., 2009) that gives the phase, its occurrence fre-
quency and the data quality information. For each track, we used particular flags indicating
the precipitation type and selected "possible snow", "certain snow", "possible mixed phase",
"certain mixed phase". Once this first data is collected, it is collocated with the second product,
2C-SNOW-PROFILE (Wood, 2011; Wood et al., 2014) that gives an estimate of the liquid-
equivalent snowfall rate and its Snow Retrieval Statue (SRS) which indicates if some errors
occurred in the retrieval process. The retrieval of this product is based on a relationship bet-
ween reflectivity and snowfall that takes into account a priori estimates of snow particle size
distribution and microphysical and scattering properties at each vertical bin (Rodgers, 2000).
Then this product is averaged within each cell of a grid over the Antarctic continent from
about 1200 m.a.g.l. (meters above ground level) up to 10000 m.a.g.l. (it corresponds to the 5th
bin over the surface until the 45th bin) with a 240 m vertical resolution. The same extraction
process is applied to the associated ECMWF-AUX operational weather analysis temperatures,
humidities and pressures in order to obtain a climatology based on the same sampling.

The low temporal sampling of CloudSat, which varies between 2.1 and 4.5 days depending
on the latitudinal location and revisit time of CloudSat, is a source of uncertainty. Following
Souverijns et al. (2018a), this new CloudSat climatology is processed over a grid of 1◦ of
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latitude by 2◦ of longitude. This grid is able to accurately represent a snowfall climatology and
is the best balance between satellite omissions and commissions, according to data from three
ground radars.

2C-SNOW-PROFILE provides a snowfall uncertainty between 1.5 and 2.5 times the solid
precipitation rate for a single measurement. The average over the whole continent over the
period 2007-2010 reduces this uncertainty but some uncertainty remains due to systematic
errors in algorithm assumptions that are difficult to assess (Palerme et al., 2014). Lemonnier
et al. (2019a) reassessed this range of uncertainties by a short-time (a few seconds) and short-
spatial scale comparison of CloudSat measurements with 24 GHz Micro Rain ground radars at
different locations in East Antarctica (a coastal and a high altitude station) with two different
kinds of weather conditions, leading to new values of [-13%, +22%] and providing confidence
over the full height of the CloudSat retrievals.

Temperature associated with each precipitation profile is obtained from ECMWF-AUX
operational weather analysis. The ECMWF-AUX data set is an intermediate product that contains
the set of ECMWF state variable data interpolated to each CloudSat cloud profiling radar bin.
Besides the snowfall rate climatology computed on a continental grid at each vertical level of
the satellite, the raw dataset of the 2C-SNOW-PROFILE product (snowfall retrieval and geo-
location fields) as well as the ECMWF-AUX product were extracted in order to evaluate the
relationship between precipitation rates and temperatures (see section 2.5).

2.4 General structure of Antarctic precipitation

Figure 2.1 shows precipitation maps over Antarctica at four different CloudSat vertical le-
vels. As highlighted in previous studies (Palerme et al., 2014; Milani et al., 2018), there is a
dichotomy in precipitation rate between the high plateau of the continent where the snowfall
rate is excessively low and the coastal areas. It is also important to note extremely high pre-
cipitation rates located west of the Antarctic peninsula and over mount Vinson. Precipitation
over the ice-shelves appears to be very low. Thus, precipitation is regionally very variable in
Antarctica. Figure 2.1 also shows a decreasing precipitation behaviour with altitude over the
continent, but more unusual behaviours over the ocean. Indeed, over all oceanic regions south
of 60◦S except the eastern part of the peninsula and above the ice-shelves, the precipitation
rate increases between the 1200 m.a.g.l. (fig. 2.1.a) and 2160 m.a.g.l. (fig. 2.1.b) vertical bins
before decreasing further at altitude (fig. 2.1.c and 2.1.d).

The thin black solid line in fig. 2.2 delineates regions that are 2250 m above sea-level.
This altitude separates peripheral areas where precipitation is mostly controlled by large scale
oceanic fronts, from the plateau where snowfall is rare and depends on a few massive oceanic
intrusions per year.

In order to have a better understanding of the horizontal and vertical structures of snowfall,
the Antarctic continent is also divided into several geographic regions. Figure 2.2 presents these
different regions in red for the following geographic areas :
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FIGURE 2.1 – Mean annual snowfall rate (mm water equivalent / year – mm.yr−1) from the 2C-SNOW-
PROFILE product over the period 2007-2010 a) at 1200 m.a.g.l. (5th bin) ; b) at 2160 m.a.g.l. (8th bin) ;
c) at 3120 m.a.g.l. (12th bin) and d) at 5040 m.a.g.l. (20th bin).

— A The first studied area is the East Antarctic, located between 0o and 150o of longitude.
This area is defined mostly as an homogeneous ice-sheet with a huge plateau at an
altitude of 3000 m above sea level.

— B The second studied area is the West Antarctic, lower in altitude than the East part of
the continent. This region has been subseparated in two parts, one comprising mountain
ranges including the mount Vinson (B1) and the other part comprising the massive Ross
and Ronne-Filchner ice-shelves (B2).

— C The third region of interest is the peninsula, which is very mountainous and where
precipitation is exceptionally high.

2.4.a From coasts to high continental plateau

By separating Antarctica following topographical information (2250 m in surface elevation,
see Palerme et al. (2014)), we distinguish two different types of climate. The peripheral areas
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FIGURE 2.2 – Digital Elevation Map of the Antarctic Ice Sheet (Liu et al., 2015) with four frames
corresponding to the four studied areas. A in magenta is the East Antarctic continent ; B in red is the
West Antarctic, which has been subseparated into continental region (B.1) and ice-shelves (B.2) ; C in
green is the Peninsula. Thin black solid line is the iso-altitude 2250 m, separating coastal areas from the
plateau.

includes the Peninsula (surface elevation < 2250 m), West Antarctica and eastern coasts. The
plateau (surface elevation > 2250 m) include essentially East Antarctica. Following Palerme
et al. (2017), fig. 2.3 summarizes the seasonal evolution of the precipitation over the Antarctic
continent. The seasonal variability of snowfall across the Antarctic continent is mainly influen-
ced by snowfall in peripheral regions, with the periphery of the continent receiving the vast
majority of precipitation (Bromwich, 1988; Genthon et al., 2009). This figure corresponds to
the 5th CloudSat vertical bin at about 1200 m.a.g.l. Over the Antarctic continent and especially
over peripheral areas (altitude < 2250 m), the maximum snowfall rate is observed in March-
April-May (MAM) then decreases until December-January-February (DJF) where the snowfall
rate is minimum. Over the plateau, this variability differs with a maximum in precipitation rate
over the period DJF and a minimum in June-July-August (JJA). Error bars represent the CPR
measurement uncertainties given by Lemonnier et al. (2019a), obtained by a comparison of 4
precipitation events with ground instruments at two different locations. The seasonal evolution
of precipitation has been studied for the other vertical levels of the product, and no difference
in seasonal variability from one level to another is observed.
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FIGURE 2.3 – Seasonal variability of snowfall north of 82◦ during the period 2007-2010 for CloudSat
in mm/yr at about 1200 m.a.g.l. a) over the entire continent, b) over the peripheral areas, c) over the
high continental plateau. Errorbars represent uncertainties as calculated by Lemonnier et al. (2019a) and
extrapolated to the entire continent.

Fig. 2.4 shows another aspect of the vertical structure of precipitation in Antarctica above
the ground clutter layer represented by annual average precipitation profiles. Each profile is
averaged over the 2007-2010 period, then area-averaged. The standard deviation is calculated
from the time dimension. As observed in fig. 2.4, seasonal variability is low over the Antarctic
continent. Precipitation consistently increases from 7000 m in altitude until 1200 m, reaching a
rate of approximately 160 mm.yr−1. At this altitude, the precipitation gradient should become
negative and the profile should reach a maximum in precipitation before inverting in the lo-
west layers over the peripheral areas (in green), according to several studies (Grazioli et al.,
2017a; Durán-Alarcón et al., 2019). The blue line presents the profile over the plateau. It is
characterized by a very small amount of precipitation all along the profile and a relatively large
dispersion : 30 mm.yr−1 with a σ-value of almost 50 % in the lowest bin. It suggests a high
variability over the plateau. In comparison with the plateau, the green line presents the per-
ipheral profile of precipitation, with higher precipitation values and a lower variability. Fig. 2.4
confirms that precipitation in Antarctica is mostly occurring above the coasts. As highlighted
by Grazioli et al. (2017a), there is an inversion of the precipitation profile in the lowest layers
(< 1000 m) over the Dumont d’Urville station due to snow sublimation by katabatic winds. Ho-
wever, CloudSat does not reach this low-level sublimation inversion layer because of ground
clutter (Lemonnier et al., 2019a; Palerme et al., 2019).

2.4.b From geographical areas

The re-gridded precipitation dataset is used to evaluate seasonal variabilities as well as
vertical variabilities. This study also takes into account different regions of interest with the aim
of providing useful diagnostics for climate models. Precipitation in each geographical region
is longitudinally averaged at each CloudSat vertical bin for the entire period of observation.
The same computation is applied to the atmospheric temperature from ECMWF operational
weather analysis and digital elevation model. The results are presented in the first column of
Fig. 2.5. The baroclinic structure of temperature with the isotherms inclined towards the pole is
visible on each latitudinally averaged regions of fig. 2.5. Then we present in the second column
the averaged snowfall rate at the fifth CloudSat level (at 1200 m.a.g.l., same studied altitude
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FIGURE 2.4 – Averaged vertical profiles of precipitation over the 2007-2010 period of CloudSat ob-
servation in solid lines, filled areas are the corresponding temporal σ standard deviations (1) over the
entire continent in red. (2) over the plateau in blue. (3) over the peripheral areas in green. Over the
peripheral areas, the first bin value is 275 mm.yr−1 ± 11%, the precipitation rate at the first bin over the
Antartic plateau is 34 mm.yr−1 ± 143% and the precipitation for the entire continent north of 82◦ is 163
mm.yr−1 ± 13%.

above ground level than Palerme et al. (2014)) in blue and its associated temperature in red
over both the continent and oceans. The filled areas around the means in blue and red are the
corresponding σ-standard deviations of the precipitation rate and the temperature. The standard
deviations are calculated over the spatial dimension for each region of interest.

Fig. 2.5.a represents precipitation structure over East Antarctica, the most homogeneous
region of the southern continent, and highlights an obstacle to the progression of precipitation
flows with topography. The iso-precipitation rates are following isotherms over the ocean but
are no longer parallel over the continent with a faster decrease in precipitation isolines. The
precipitation rate drops from 600 mm.yr−1 to less than 10 mm.yr−1 along 10 degrees of lati-
tude and 3000 meters of altitude difference. Fig. 2.5.b that is considering retrievals at the first
available bin over the surface, shows with more accuracy this latitudinal evolution. The pre-
cipitation rate over the plateau is very low and its associated standard deviation is relatively
important. From 75◦S and northward, at the edge of the plateau, precipitation rate increases
quickly before reaching a maximum value of ∼600 mm.yr−1 over the ocean at latitude 66◦S.

78



CloudSat-inferred Antarctic vertical structure of precipitation over the Antarctic
continent

The temperature along the slope follows a similar evolution. Over southern ocean, precipitation
and temperature stabilize and reveal a more homogeneous oceanic climate.

Concerning the western part of the continent, there are some similarities with the eastern
continent, such as the low precipitation rate on the plateau on fig. 2.5.c. The average precipi-
tation rate at low altitude is lower than in the East, at 500 mm.yr−1. The transition from conti-
nental to oceanic precipitation rates seems to be more gradual. The precipitation rate decreases
from 500 mm.yr−1 to about 150 mm.yr−1 at an average elevation of 1500 m without stabilizing
above the plateau, probably due to local orographic effects that characterize this region. The
sea-ice cover is vast in this region of Antarctica, although the seasonal variability of its area
is high, this precipitation pattern may be a persistent signal of winter precipitation behaviour.
Indeed, surface humidity fluxes can be reduced in winter by the sea ice cover, preventing the
atmosphere from collecting moisture by evaporation. On fig. 2.5.d, similarly to the eastern part
of the continent, precipitation rate and temperature are increasing along the slope to the ocean.
Gradient changes in the precipitation curve at 73◦S and 78◦S are caused by topography.

Over the western ice-shelves on fig. 2.5.e, precipitation rate ranges from 100 to 500 mm.yr−1

at the first level. This could be due to a lack of moisture input to the atmosphere due to the sea
ice cover and ice-shelves. Indeed, there is a slight correlation between sea ice concentration
and low level clouds (Schweiger et al., 2008). When passing beyond the ice-shelves at 75◦S,
the precipitation increases quickly with the latitude and altitude. Fig. 2.6 presents the seasonal
variation in precipitation over this region. The reanalyses of ERA-Interim are used to present
sea-ice cover over the period 2007-2010, which is shown in this figure using blue bars. In win-
ter (fig. 2.6.b), the almost complete sea ice coverage shows a maximum precipitation at 60◦S
which decreases rapidly above the ice-shelf following isotherms. In summer (fig. 2.6.a), the
average ice cover is less extensive but still over 80%. Also, the temperature of the atmosphere
is more important. Precipitation is therefore more important closer to the coasts, with values
ranging from 300 to 500 mm.yr−1 in the vicinity of the coasts at 75◦S. Fig. 2.5.f shows a slow
evolution of precipitation on ice-shelf with a very low standard deviation, while the temperature
decreases linearly with latitude.

The peninsula is a particular region of interest, with a mountain ridge extending across
the circumpolar atmospheric circulation. Over this region, precipitation is mostly driven by
orogenic effects. Fig. 2.5.h shows a high precipitation rate with a large standard deviation. The
maximum snowfall rate is observed at the end of the peninsula with very high rates reaching
1000 mm.yr−1 at 65◦S as seen on fig. 2.5.g. At 65◦S the precipitation reaches its maximum
and there is an abrupt decrease in temperature. At this latitude, the topographic gradient of the
peninsula is very intense. Over the peninsula, from 64◦S to 74◦S, precipitation is large and
strongly affected by topography. It ranges from 500 to 700 mm.yr−1 before decreasing from
75◦S to 82◦S with precipitation rates lower than 200 mm.yr−1. The topographic obstacle at
75◦S with an average elevation of nearly 1000 m, but locally reaching 2500 m, is separating
two precipitation regimes, intense over the peninsula and low on the continental side. To better
understand these results, we have performed a high-resolution climatology (see fig. 2.7) of 0.1◦

in longitude by 0.1◦ in latitude on the first level of CloudSat using the method explained in
section 2.3. This figure clearly shows the effect of topography on precipitation and temperature
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FIGURE 2.5
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FIGURE 2.5 – First column presents the zonal averaged precipitation rate (shaded colors) and its cor-
responding atmospheric temperature (contours) of each region, as follows : a) for East continent (A in
fig.2.2), c) for West continent (B.1 in fig.2.2), e) for West ice-shelves (B.2 in fig.2.2) and g) for Pe-
ninsula (C in fig.2.2). Second column presents the fifth CloudSat level (1200 m.a.g.l.) of precipitation
along the latitude (in blue) with its σ-standard deviation calculated over the spatial dimension. In red
the associated temperature and its σ-standard deviation are represented. Black filled areas correspond to
the zonal-average elevation of each area.

fields. Both temperature and precipitation are higher west of the peninsula, with very high
precipitation rates reaching 1000 mm.yr−1 observed along the west coast of the peninsula. On
the east side, the temperature is lower due to the Larsen C ice-shelf. As seen in fig. 2.7.b, the
temperature above the peninsula is much lower than above the ocean with values ranging from
-15 to -25◦C. This high-resolution view provides a better understanding of the precipitation and
temperature variations observed in fig. 2.5.g and 2.5.h. Indeed, they show an average structure
of warmer and wetter regions in the west of the peninsula with colder and drier regions in the
east of the peninsula, thus increasing the variability of temperature and precipitation.

Fig. 2.8.a summarizes the precipitation structure over the entire continent. It clearly shows
that precipitation over ocean follows isotherms and thus evolves with temperature. Then pre-
cipitation isolines depart from isotherms over the topographic slope : precipitation rates are
drastically decreasing when confronting the plateau. Indeed, the air masses rising along the
topographical slope are now far from oceanic moisture sources, thus explaining the divergence
of isotherms and precipitation contours. The average evolution of the topographical slope of
Antarctica rises from sea level to 2000 metres above sea level from 66◦S to 78◦S. This to-
pographical evolution is associated with an evolution of precipitation from 700 mm.yr−1 to
150 mm.yr−1. On the plateau, precipitation can reach values as low as 10 mm.yr−1. Fig. 2.8.b

FIGURE 2.6 – Zonal mean precipitation and its corresponding atmospheric temperature (contours)
of the west Antarctic ice-shelves during the averaged summer and winter. The average period are a)
December-January-February and b) June-July-August over the 2007-2010 period. The zonal averaged
fractional sea-ice coverage obtained with ERA-Interim at a resolution of 0.75◦ is represented by the blue
bars with a proportion ranging from 0 to 1.
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FIGURE 2.7 – Averaged annual precipitation and temperature over the period 2007-2010 at 1200 m
above ground level. The grid resolution is 0.1◦ in longitude by 0.1◦ in latitude. Precipitation is obtained
from the 2C-SNOW-PROFILE product presented in section 2.3 and temperature is obtained from the
ECMWF-AUX product. The grey grid represents the resolution of the climatology presented in this
study.

FIGURE 2.8 – a) Latitudinally average of the precipitation structure and its corresponding atmospheric
temperature (contours) for the entire continent. b) First CloudSat level of precipitation along the latitude
(in blue) with its σ-spatial variation, and associated temperature (in red) with its σ-spatial standard
deviation.

shows the evolution of the zonal mean precipitation rate at the fifth CloudSat bin. Over the
plateau, precipitation rate is low but its standard deviation is relatively high, indicating that
precipitation is not homogeneous, but brought by localized oceanic intrusions. Along the to-
pographic slope between coasts and plateau, precipitation and temperature are increasing, then
precipitation reaches a maximum of 600 mm.yr−1 at 66◦S.
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2.5 Precipitation distribution over the Antarctic continent

In order to have a better representation of the precipitation over the ice-cap and to develop
a new diagnostic tool for models, we looked at the distribution of the 2C-SNOW-PROFILE
and ECMWF-AUX products raw data over the entire 3D dataset south of 60◦S. To do so, we
have arranged these points in temperature bins of linear size and precipitation rate bins of
logarithmic size. The study of the general structure of precipitation performed in section 2.4
showed that the main climatological differences are between the oceanic border regions and
the high plateau. In this section we therefore keep distinguishing the peripheral precipitation
from the precipitation over the plateau.

2.5.a Histograms

Each vertical CloudSat level above the surface has been studied separately. Fig. 2.9 presents
histograms of the distribution of precipitation rate observations evolving with altitude. In both
areas, the precipitation distribution of the first level is truncated at 0.01 mm/hr, while for the
other levels, there is no truncation. This highlights contamination of the first level of CloudSat
due to ground clutter because the quality flags of these small precipitation rates at this level
all have a value corresponding to a SRS indicating an inoperative data that we therefore do
not take into account. It is worth noting that we calculated the average precipitation rate at the
second available level of CloudSat (at 1440 m.a.g.l.), by taking into account or not the points
recorded under 0.01 mm/hr to make sure that the ground clutter does not affect the averaged
precipitation rate at 1200 m.a.g.l. Doing so, we indeed verified that the missing observations
do not affect the average precipitation rate at 1200 m.a.g.l., neither for peripheral regions nor
on the plateau.

We observe that the evolution of the number of observations and measured precipitation
rates as a function of altitude above the coasts and plateau is similar, except for the first level
under investigation. For coasts, distribution maxima at 1680 m.a.g.l. (7th bin) and 2160 m.a.g.l.
(9th bin) do not vary in precipitation rate (0.0221 mm.hr−1) but decrease from 14% in records
numbers. It then reaches 0.0148 mm.hr−1 at 3120 m.a.g.l. (13th bin), 0.0099 mm.hr−1 at 4080
m.a.g.l. (17th bin) and 0.0055 mm.hr−1 at 5040 m.a.g.l. (21th bin). Along these levels, there
appears to be a consistency in the logarithmic decay of the peaks. Above 6000 m.a.g.l., the
maximum precipitation rate stabilizes around a value of 0.0030 mm.hr−1. Over the plateau,
the position of the maximum in the lower vertical bins is at a lower precipitation rate than on
the coasts. Apart from the truncated level, there is a decrease from 0.0099 mm.hr−1 to 0.0081
mm.hr−1 between 1680 m.a.g.l. (7th bin) and 2160 m.a.g.l. (9th bin). A thousand meters above
at 4080 m.a.g.l. (17th bin) the peak is located at 0.0030 mm.hr−1. Finally, at higher altitudes,
the maximum remains in the same precipitation rate, centered on 0.0025 mm.hr−1. For each
region, the positions of the maxima at all altitudes are listed in Appendix A.
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FIGURE 2.9 – Histogram plots of snowfall rates in mm.hr−1 and vertical evolutions (a) for the periphe-
ral areas (<2250 m) and b) for the plateau (>2250 m) at different altitudes above ground level.

2.5.b Precipitation - temperature scatterplots

CloudSat observations are also presented on scatterplots in fig. 2.10 at different altitudes
above ground level. The colorbar indicates the relative number of observations for a given
precipitation rate and temperature. Above the peripheral regions, there is a significant spread
both in precipitation rate and temperature. Above the plateau, the spread in precipitation is
smaller and the distribution is centered at lower temperatures. In both regions, there seems to
be a relationship between precipitation and temperature, and the spread in precipitation rate
decreases when altitude increases.

To further understand these distributions, we can derive an analytical relationship bet-
ween precipitation and temperature by assuming that precipitation over the Antarctic ice cap is
mostly controlled by the topographic lifting of oceanic air parcels that are initially close to sa-
turation. We first assume that all the horizontal motion is converted into vertical motion. Then,
assuming a mean horizontal wind velocity over a given slope, we can deduce the vertical speed
of the oceanic air parcels. Then, this vertical wind speed can be used to lift air parcels along
the moist adiabatic lapse rate. At each level, all the water vapor entering the parcel will be in
excess of saturation and said to be equal to the precipitation mass flux. By integrating over the
vertical direction, the resulting precipitation rate can be written as :

Pr =−
w

ρwater

∫ z
ρatm

Lqsat(T, p)
RvapT 2 Γsatdz (2.1)

where w is the vertical wind speed, ρwater is the water density and ρatm is the air density, L is the
latent heat of sublimation, qsat is the humidity at saturation, Rvap is the specific gas constant for
wet air and Γsat is the moist adiabatic lapse rate. The demonstration is in the 2.7. This integral
equation is resolved by using 240m ∆z corresponding to the CloudSat bin vertical dimensions.
The precipitation Pr expressed by equation 2.1 is given in water equivalent mm.hr−1. It is repre-
sented by the black curves with markers on fig. 2.10. The values used for w are 0.0001 m.s−1,
0.001 m.s−1, 0.01 m.s−1, 0.1 m.s−1 and 1 m.s−1. They are respectively represented in fig. 2.10
by black dashed lines with diamond, circle, triangle, square and star markers. The rows are
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corresponding to CloudSat vertical bins above the surface, at respectively 1200, 2160, 3120
and 5040 m.a.g.l. which are corresponding to the 5th, 9th, 13th and 21th vertical bins above the
surface. The white solid line σ limit defining the standard deviation of the population distribu-
tion provides additional information on precipitation. In both cases, the spread in precipitation
is greater when T increases and follows the trend with the triangles markers with a vertical
velocity of 0.01 m/s. This vertical velocity w can be assessed by a simple relationship between
the slope dz/dx and horizontal wind velocity. For example, based on fig. 2.8, a horizontal wind
u = 5 m.s−1 (this averaged wind velocity is in agreement with general circulation models,
such as the IPSL-CM model in our case) advected over the average slope of the Antarctic ice
cap, which extends over 10 degrees of latitude and 2000 m of vertical elevation gain, implies a
vertical movement of u.dz/dx = 0.01 m.s−1. A much lower vertical wind value implies an air
advection along a gentler slope. A vertical speed of 0.1 m.s−1 and above can be explained by
sharp topographical obstacles, such as mountain ranges in West Antarctica and along the penin-
sula, or stronger large-scale winds. The higher the vertical velocity, the higher the precipitation
rate.

At 1200 m.a.g.l. over peripheral areas on fig. 2.10.a, most of the precipitation records are
located between -32◦C and -14◦C, and between 0.006 mm.hr−1. The distribution is bounded
between circle and square markers. When continuing to increase in altitude, the distribution
follows the orientation of the analytical relationship. At the highest level considered in the
fig. 2.10.g, the spread is located between -55◦C and -31◦C in temperature and ranges from
0.001 mm.hr−1 to 0.005 mm.hr−1 in precipitation rate. Throughout the ascent along the Cloud-
Sat bins, the distribution evolves just over the line with the triangles markers, which means a
vertical speed of about 0.02 m.s−1. This is again consistent with an orographic precipitation on
the margins of the ice-sheet. The table 2.2 shows the precipitation and temperature locations
of these distributions for levels from 5th to 25th CloudSat vertical bins. Above the plateau, on
fig. 2.10.b at 1200 m.a.g.l. the distribution is located between -27◦C and -43◦C. The lower
boundary of the distribution is slightly above the theoretical triangles markers line. At this al-
titude, distribution is highly impacted by ground clutter. At a higher altitude of 2160 m.a.g.l.
fig. 2.10.d, this spread ranges from 0.002 mm.hr−1 to 0.05 mm.hr−1 with a temperature inter-
val of -49◦C to -30◦C. As it evolves with altitude, the distribution continues to follow the line
with the triangles markers, but only slightly above it. The table 2.3 shows the precipitation and
temperature locations of these distributions for levels from 5th to 25th CloudSat vertical bin.

Fig. 2.11 summarizes distribution of precipitation and temperature summed for all vertical
levels. It shows that the distribution over peripheral regions reaches higher temperatures, so its
precipitation dispersion is larger at these temperatures. Above peripheral regions, the density-
plot is defined for large-scale vertical velocities w ranging from 0.0001 (circle markers) to
0.1 m.s−1 (square markers), while above the continental plateau, the distribution is bounded by
triangle markers and square markers. Some observations reach very high precipitation rates,
and are higher than the analytical relationship showed by square markers with a vertical ve-
locity of 0.1 m.s−1. This is either due to high large-scale winds analogous to extreme events
or high slope analogous to local topographical obstacles along the peninsula and mountain
ranges. We calculated a precipitation rate with a wind speed of 0.2 m.s−1. This agrees either
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FIGURE 2.10
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FIGURE 2.10 – First column presents scatter plots of precipitation in mm/hr and temperature in ◦C
at different altitudes over the peripheral areas. Second column presents the same results over plateau
area. The dashed black lines are the assumptions of theoretical precipitation rates calculated using equa-
tion 2.1 for vertical wind w values of 0.0001 m.s−1 (diamond markers), 0.001 m.s−1 (circle markers),
0.01 m.s−1 (triangle markers), 0.1 m.s−1 (square markers) and 1 m.s−1 (star markers). Colorbars are
relative amounts of observations per CloudSat bin. White contours represent the σ standard deviation of
the distributions.

with a slope of 0.2%, corresponding to the slope of the East Antarctic ice cap and a strong
large-scale wind blowing at 100 m.s−1 or with a mean large-scale wind of 5 m.s−1 and a steep
slope of 4%. This covers many possible combinations of strong large scale winds and slopes
ranging from the slope of the East Antarctic ice cap to much steeper slopes. Observations on
the plateau and coasts that exceed the resulting analytical relationship with a wind speed of 0.2
m.s−1 are showed on fig. 2.12. In order to verify whether these measurements are made over
areas of high topographic gradient, we have marked these measurements on a high-resolution
topographic map (Greene et al., 2017; Howat et al., 2019) in figure 2.13.

Fig. 2.13 shows a high-resolution (200 m) topographic map processed by Greene et al.
(2017); Howat et al. (2019) over 4 areas where these very high precipitation rates have been
recorded by CloudSat. These measurements suggest a vertical velocity of advection at a large
scale greater than 0.1 m.s−1, possible only in regions with a high topographic gradient. The re-
gions 2.13.a and 2.13.b satisfy the criterion of a high topographic gradient. Indeed, the Mount
Vinson massif is a mountain range and the highest point in Antarctica. The peninsula, as pre-
viously discussed, is a topographic barrier that crosses and obstructs areas with major circum-
polar air currents. The slope of the region of Terre Adélie (fig. 2.13.a) also respects this topo-

FIGURE 2.11 – a) Scatter plots of precipitation in mm.hr−1 and temperature in ◦C at all altitudes over
the peripheral areas. a) Same result over plateau area. The dashed black lines are the assumptions of
theoretical precipitation rates calculated using equation 2.1 for vertical wind w values of 0.0001 m.s−1

(diamond markers), 0.001 m.s−1 (circle markers), 0.01 m.s−1 (triangle markers), 0.1 m.s−1 (square
markers) and 1 m.s−1 (star markers). Colorbars are relative amounts of observations per CloudSat bin.
White contours represent the σ standard deviation of the distributions.
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FIGURE 2.12 – Observations on the plateau and coasts that exceed the resulting analytical relationship
with a wind speed of 0.2 m.s−1 (red scattered points). The dashed black line represents the analytical
relationship with a vertical speed of 0.2 m.s−1. There are 1251 records shown here.

graphic criterion causing strong vertical winds. And the fourth region on fig. 2.13.d, Dronning
Maud, is also respecting the topographic criterion causing strong vertical winds with the pre-
sence of a mountainous barrier a few hundred kilometres from the coast. In fig. 2.13.a, 2.13.b
and 2.13.d, when the red dots corresponding to high precipitation measurements follow each
others, they correspond to the same satellite track at a given time. These are rare occasional
events of massive precipitation that contribute significantly to the accumulation of snow on the
continent.

Fig. 2.14 summarizes the behaviour of precipitation over the Antarctic continent. Precipi-
tation over the peripheral areas occurs with higher temperature by forced lifting of air masses
along the topographic slope. The different topographical slopes as well as the strength of the
large-scale horizontal wind thus generates different vertical wind velocities. According to equa-
tion 2.1, the variability of these winds consequently generates a wide spread in precipitation
rates, identified by the white dashed line contours. Then over the plateau, the available water
quantities, temperatures, low slopes and low large-scale horizontal winds cause precipitation
to evolve following Clausius-Clapeyron relation with a small spread in precipitation rate. This
is represented on fig. 2.14 by the white solid contours.
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FIGURE 2.13 – High resolution (200 m) topographic map (Greene et al., 2017; Howat et al., 2019) over
Terre Adélie, Ellsworth Land, the peninsula and Dronning Maud Land. The red points are corresponding
to the measurements greater than the 0.2 m.s−1 vertical velocity precipitation hypothesis presented in
fig. 2.12.

2.6 Conclusion

Precipitation is mostly considered as a surface variable, climatologies typically only re-
porting the 2D horizontal distribution at the surface. The CloudSat radar dataset now allows
to explore the 3D structure of precipitation, and this study provides insight into the origins of
precipitation and its evolution along the vertical dimension over Antarctica. The 2C-SNOW-
PROFILE product has been explored on the three spatial dimensions and the temporal dimen-
sion from 2007 to 2010 over the Antarctic continent. This 3D-dataset is computed following
Palerme et al. (2014, 2019) with a horizontal resolution of 1◦ of latitude by 2◦ of longitude
grid and a 240 m vertical resolution in order to optimally represent the southern polar climate.
It has been studied over several different regions, geographically separated in East continent,
West continent, West ice-shelves and Peninsula, and topographically separated in peripheral
areas (where topography < 2250 m) and plateau (where topography > 2250 m). The distinc-
tion between peripheral areas and continental plateau revealed that most of the precipitation is
located above the peripheral areas with low relative seasonal variability, in contrast with the
plateau where it is relatively high. The study of the four geographical regions revealed many
differences between the Peninsula and the western ice-shelves as compared to the continen-
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FIGURE 2.14 – Scatter plots of precipitation in mm.hr−1 and temperature in ◦C at all altitudes over
the Antarctic continent. The colorbar indicates the relative number of observations for a given precipi-
tation rate and temperature. The dashed black lines are the assumptions of theoretical precipitation rates
calculated with the moisture convergence equation for vertical wind w values of 0.0001 m.s−1 (dia-
mond markers), 0.001 m.s−1 (circle markers), 0.01 m.s−1 (triangle markers) 0.1 m.s−1 (square markers)
and 1 m.s−1 (star markers). Dotted white line represents the 1-σ distribution of precipitation over the
peripheral areas and solid white line represents the 1-σ distribution of precipitation over the plateau.

tal eastern and western parts. Indeed, the Peninsula is an area where precipitation is strong
and mainly driven by local orography and snowfall rates are low over the ice-shelves, while
precipitation is increasing along the slope to the ocean above continental eastern and western
regions.

The pre-gridded CloudSat product is then statistically studied in order to evaluate the dis-
tribution of snowfall rates and associated temperatures over the peripheral areas and the plateau
at each CloudSat vertical level. This shows that precipitation, whatever the altitude, is mainly
driven by large-scale convergence of moist fluxes over the topography. This has been confir-
med by comparing the observed precipitation/temperature distributions with an analytical re-
lationship of precipitation as a function of temperature and a vertical advection velocity that is
directly dependent on large scale horizontal wind strength and slope. The observed precipita-
tion distributions follow the analytical curve corresponding to a vertical wind of 0.01 m.s−1,
which is typical of the values found in general circulation models, for example in our case the
IPSL-CM. The precipitation dispersion at a given temperature of these distributions is justified
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by varying degrees of horizontal advection on variable slopes. This new study of the Cloud-
Sat precipitation product provides new and innovative tools to evaluate climate models with a
three-dimensional view of the atmospheric structure of precipitation.

2.7 Appendix B : Precipitation at saturation by forced lifting demonstation

All the air advected into the pole would condense by forced lifting due to the topographi-
cal landmass of the continent. The vertical movement of the air mass implies a cooling and
a variation in the saturation vapour pressure, and therefore in the precipitation rate. We use
moisture flow convergence equations and test several vertical wind values in order to explain
precipitation observations. This is based on the net moisture balance in a steady state saturated
atmosphere and can be derived from :

Dq
Dt

= Sb (2.2)

where D/Dt is the lagrangian derivative :

D
Dt

=
∂

∂t
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∂
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∂
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∂

∂z
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with u, v and w, representing the standard three-dimensional wind components, and q is the
specific humidity. Sb represents the budget of water vapor, which is defined by the difference
between sources and sinks of water vapor following air parcel motion. S typically takes the
form Ev−Pr, where Ev is the evaporation rate into the air parcel and Pr is the precipitation rate.

∂q
∂t

+u
∂q
∂x

+ v
∂q
∂y

+w
∂q
∂z

= Ev−Pr (2.4)

If we assume that the lifted parcels are brought to saturation, Ev = 0 kg.kg−1.s−1, q= qsat(T, p)
and in steady state, ∂q/∂t = 0 kg.kg−1.s−1 so :

~u.~∇qsat(T, p) =−Pr (2.5)

Assuming a purely vertical motion, we finally reach the form :

w
∂qsat(T, p)

∂z
=−Pr (2.6)

We can therefore assess the precipitation rate by integrating a vertical flux over the column
observed by CloudSat at a given constant w :

Pr =−w
∫ z

ρatm
∂qsat(T, p)

∂z
dz (2.7)

The term ∂qsat(T, p)/∂z can be decomposed and then described from Clausius Clapeyron’s
equation as follow :

desat

esat
=

L
RvapT 2 dT (2.8)

with qsat(T, p) = 0.622 esat/p. At a constant pressure :
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∂qsat

∂z
=

∂qsat(T, p)
∂T

.
∂T
∂z

=
Lqsat(T, p)

RvapT 2
∂T
∂z

(2.9)

with the latent heat of sublimation L and the specific gas constant for wet air Rvap. Since we
assume that we are at saturation, ∂T / ∂z is the moist adiabatic lapse rate Γsat with a value of
-6.5 K.km−1. The definitive form of the precipitation equation is :

Pr =−w
∫ z

ρatm
Lqsat(T, p)

RvapT 2 Γsatdz (2.10)
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2.8 Appendix A : Location of the maximum precipitation rate as a function of
altitude

Selected bin values for precipitation rate and temperature as presented in figures 2.9, 2.11,
2.10 and 2.12.
Temperature :
[-60.0000 -59.1429 -58.2857 -57.4286 -56.5714 -55.7143 -54.8571 -54.0000 -53.1429 -52.2857
-51.4286 -50.5714 -49.7143 -48.8571 -48.0000 -47.1429 -46.2857 -45.4286 -44.5714 -43.7143
-42.8571 -42.0000 -41.1429 -40.2857 -39.4286 -38.5714 -37.7143 -36.8571 -36.0000 -35.1429
-34.2857 -33.4286 -32.5714 -31.7143 -30.8571 -30.0000 -29.1429 -28.2857 -27.4286 -26.5714
-25.7143 -24.8571 -24.0000 -23.1426 -22.2857 -21.4286 -20.5714 -19.7143 -18.8571 -18.0000
-17.1429 -16.2857 -15.4286 -14.5714 -13.7143 -12.8571 -12.0000 -11.1429 -10.2857 -9.4286
-8.5714 -7.7143 -6.8571 -6.0000 -5.1429 -4.2857 -3.4286 -2.5714 -1.7143 -0.8571 0.0000]
Precipitation rate : [0.0001 0.0001 0.0001 0.0002 0.0002 0.0003 0.0003 0.0004 0.0005 0.0006
0.0007 0.0009 0.0011 0.0013 0.0016 0.0020 0.0025 0.0030 0.0037 0.0045 0.0055 0.0067
0.0081 0.0099 0.0122 0.0148 0.0181 0.0221 0.0270 0.0330 0.0403 0.0493 0.0602 0.0735
0.0898 0.1097 0.1340 0.1636 0.1998 0.2441 0.2981 0.3641 0.4447 0.5432 0.6634 0.8103
0.9897 1.2088 1.4765 1.8034 2.2026 2.6903 3.2850 4.0139 4.9021 5.9874 7.3130 8.9321]

The number of decimals for these bins after the decimal point was chosen according to the
sensitivity of the CPR measurements.
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TABLE 2.1 – Location of the maximum precipitation rate as a function of altitude, as presented in
figure 2.9. Values for all CloudSat bins ranging from 1200 m.a.g.l. (5th bin) to 6000 m.a.g.l. (25th bin)
above the surface are presented. The format is as follows : ’precipitation rate in mm.hr−1 – number of
observations’.

Altitude above ground level Coastal areas Continental plateau
1200 m 0.0122 – 377278 0.0099 – 321044
1440 m 0.0181 – 377234 0.0122 – 260956
1680 m 0.0221 – 351080 0.0099 – 212493
1920 m 0.0221 – 325865 0.0099 – 184575
2160 m 0.0221 – 305071 0.0081 – 163445
2400 m 0.0181 – 288393 0.0067 – 146641
2640 m 0.0181 – 272086 0.0055 – 132604
2880 m 0.0181 – 257160 0.0055 – 121014
3120 m 0.0148 – 243191 0.0045 – 110872
3360 m 0.0121 – 229763 0.0037 – 100530
3600 m 0.0121 – 216356 0.0030 – 91289
3840 m 0.0099 – 201847 0.0030 – 83873
4080 m 0.0099 – 187903 0.0030 – 75265
4320 m 0.0081 – 175297 0.0025 – 66611
4560 m 0.0081 – 164391 0.0025 – 57850
4800 m 0.0067 – 153230 0.0025 – 49477
5040 m 0.0055 – 142044 0.0025 – 40760
5280 m 0.0045 – 131296 0.0025 – 32798
5520 m 0.0037 – 121678 0.0025 – 25271
5760 m 0.0030 – 111769 0.0025 – 19258
6000 m 0.0030 – 103270 0.0025 – 14080
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TABLE 2.2 – Location of the σ deviation of the maximum precipitation rate as a function of altitude for
the peripheral areas. Values for all CloudSat bins ranging from 1200 m.a.g.l. (5th bin) to 6000 m.a.g.l.
(25th bin) above the surface are presented. The format is as follows : ’maximum observation concentra-
tion’[extrema extrema]. The bold values indicate that the maximum distribution is overlaid with the 1-σ
distribution boundary.

Altitude above ground level Precipitation rate in mm.hr−1 Temperature in ◦C
1200 m 0.0148 [0.0055 – 0.2981] -25.7143 [-32.5714 – -14.5714]
1440 m 0.0181 [0.0055 – 0.2981] -25.7143 [-33.4286 – -14.5714]
1680 m 0.0270 [0.0037 – 0.3641] -25.7143 [-35.1429 – -14.5714]
1920 m 0.0270 [0.0030 – 0.2981] -26.5714 [-36.0000 – -16.2857]
2160 m 0.0221 [0.0020 – 0.2981] -28.2857 [-17.1429 – -36.8571]
2400 m 0.0221 [0.0020 – 0.2441] -30.0000 [-38.5714 – -18.0000]
2640 m 0.0270 [0.0013 – 0.1998] -28.2857 [-40.2857 – -18.8571]
2880 m 0.0270 [0.0013 – 0.1636] -28.2857 [-41.1429 – -20.5714]
3120 m 0.0221 [0.0013 – 0.1636] -29.1429 [-42.0000 – -22.2857]
3360 m 0.0221 [0.0013 – 0.1339] -30.0000 [-43.7143 – -23.1429]
3600 m 0.0181 [0.0013 – 0.1339] -31.7143 [-45.4286 – -24.0000]
3840 m 0.0122 [0.0016 – 0.1097] -35.1429 [-48.0000 – -24.8571]
4080 m 0.0148 [0.0016 – 0.0898] -36.0000 [-48.8571 – -26.5714]
4320 m 0.0099 [0.0013 – 0.0735] -38.5714 [-49.7143 – -28.2857]
4560 m 0.0099 [0.0013 – 0.0602] -37.7143 [-50.5714 – -29.1429]
4800 m 0.0067 [0.0013 – 0.0602] -41.1429 [-41.1429 – -30.0000]
5040 m 0.0099 [0.0013 – 0.0493] -40.2857 [-54.8571 – -30.8571]
5280 m 0.0055 [0.0013 – 0.0404] -43.7143 [-55.7143 – -33.4286]
5520 m 0.0055 [0.0013 – 0.0330] -45.4286 [-56.5714 – -35.1429]
5760 m 0.0037 [0.0013 – 0.0270] -48.0000 [-56.5714 – -35.1429]
6000 m 0.0030 [0.0013 – 0.0270] -48.0000 [-57.4286 – -36.0000]

95



Chapitre 2. Structure verticale des précipitations au-dessus de l’Antarctique observée
par CloudSat.

TABLE 2.3 – Location of the σ deviation of the maximum precipitation rate as a function of alti-
tude for the plateau. Values for all CloudSat bins ranging from 1200 m.a.g.l. (5th bin) to 6000 m.a.g.l.
(25th bin) above the surface are presented. The format is as follows : ’maximum observation concentra-
tion’[extrema extrema].

Altitude above ground level Precipitation rate in mm.hr−1 Temperature in ◦C
1200 m 0.0099 [0.0081 – 0.0493] -36.8571 [-43.7143 – -27.4286]
1440 m 0.0122 [0.0055 – 0.0602] -37.7143 [-45.4286 – -27.4286]
1680 m 0.0099 [0.0037 – 0.0602] -38.5714 [-46.2857 – -28.2857]
1920 m 0.0099 [0.0030 – 0.0493] -38.5714 [-47.1429 – -28.2857]
2160 m 0.0081 [0.0020 – 0.0493] -40.2857 [-48.8571 – -30.0000]
2400 m 0.0099 [0.0016 – 0.0403] -40.2857 [-49.7143 – -31.7143]
2640 m 0.0067 [0.0013 – 0.0330] -42.0000 [-50.5714 – -32.5714]
2880 m 0.0055 [0.0013 – 0.0330] -43.7143 [-52.2857 – -34.2857]
3120 m 0.0055 [0.0013 – 0.0270] -45.4286 [-54.0000 – -35.1429]
3360 m 0.0037 [0.0013 – 0.0221] -48.0000 [-54.8571 – -36.8571]
3600 m 0.0037 [0.0013 – 0.0221] -48.8571 [-55.7143 – -38.5714]
3840 m 0.0030 [0.0016 – 0.0181] -49.7143 [-56.5714 – -39.4286]
4080 m 0.0030 [0.0011 – 0.0181] -51.4286 [-58.2857 – -41.1429]
4320 m 0.0025 [0.0011 – 0.0148] -53.1429 [-59.1429 – -42.8571]
4560 m 0.0030 [0.0011 – 0.0122] -53.1429 [-50.5714 – -29.1429]
4800 m 0.0025 [0.0011 – 0.0122] -54.8571 [-60.0000 – -45.4286]
5040 m 0.0025 [0.0013 – 0.0122] -56.5714 [-60.0000 – -46.2857]
5280 m 0.0025 [0.0013 – 0.0099] -56.5714 [-60.0000 – -46.2857]
5520 m 0.0025 [0.0011 – 0.0099] -59.1429 [-60.0000 – -48.0000]
5760 m 0.0025 [0.0011 – 0.0099] -59.1429 [-60.0000 – -49.7143]
6000 m 0.0025 [0.0011 – 0.0081] -55.7143 [-60.0000 – -49.7143]
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3 Étude des variations saisonnières de la structure verticale des
précipitations en Antarctique

La variabilité saisonnière des précipitations en Antarctique est encore mal contrainte. Des
études préliminaires réalisées par Palerme (2017); Palerme et al. (2017) ont montré que le
nombre d’orbites disponibles du satellite par saison est faible pour établir une climatologie
saisonnière ou interannuelle par rapport aux incertitudes considérées. Cependant, une compa-
raison de la moyenne des saisons observées entre 2007 et 2010 avec les données d’ERA-Interim
montre une bonne concordance entre les cycles saisonniers moyens. Ces études préliminaires
ont mis en parallèle les taux de chute de neige saisonniers moyennés de CloudSat sur la pé-
riode 2007-2010, les précipitations simulées par les modèles Coupled Model Intercomparison
Project n◦5, (CMIP5, projet du programme mondial de la recherche sur le climat, WCRP) et
les produits réanalysés ERA-Interim sur la période 1986-2005. Cette période est suffisamment
longue pour être représentative d’une climatologie et suffisamment rapprochée de la période
d’observation de CloudSat. La variabilité saisonnière avait été étudiée en divisant les différents
jeux de données en quatre périodes de trois mois : mars-avril-mai (MAM), juin-juillet-août
(JJA), septembre-octobre-novembre (SON) et décembre-janvier-février (DJF). La figure 2.15
issue de l’étude Palerme et al. (2017) présente cette variabilité saisonnière, démontrant que la
plupart des modèles de CMIP5 sont en accord qualitatif avec la variabilité saisonnière observée
avec CloudSat lors des différentes périodes considérées.

FIGURE 2.15 – Variabilité saisonnière des chutes de neige au-dessus du continent antarctique (au nord
de 82◦S) durant la période 1986-2005 pour les modèles CMIP5 et ERA-Interim, et durant la période
2007-2010 pour CloudSat. Les valeurs de précipitations sont relatives à la moyenne annuelle. CloudSat
est représenté par des points rouges, ERA-Interim est représenté par des points bleus et les modèles
CMIP5 sont représentés par des points noirs. Figure issue de Palerme et al. (2017).
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FIGURE 2.16 – Cycles saisonniers moyens a) de la couverture en glace de mer, b) des précipitations et
c) de la température du premier niveau disponible de CloudSat (1200 m.a.g.l.). Ces cycles sont moyennés
sur la période 2007-2010 et sur la région comprise entre 60◦S et 82◦S, les enveloppes rouges représentent
la déviation standard temporelle de chaque jeu de données.

L’étude présentée dans le chapitre 1 améliore les incertitudes sur la restitution du taux de
chute de neige de CloudSat. Ceci permet d’avoir plus de confiance dans les taux de précipi-
tations dérivés des observations de CloudSat. Une étude complémentaire de Souverijns et al.
(2018a) détermine la résolution optimale de la grille de la climatologie de CloudSat, ainsi une
grille de 2◦ de longitude par 1◦ de latitude permet de compenser les omissions d’événements de
CloudSat pour apporter une visualisation fidèle des taux de précipitations. Ces deux analyses
permettent d’accorder une plus grande confiance à ce nouveau jeu de données tri-dimensionnel,
nous permettant de l’étudier en profondeur.

3.1 Cycles annuels moyens – introduction à l’étude de la variabilité saisonnière

Afin de vérifier que la configuration à quatre saisons choisie par Palerme et al. (2017) est la
plus pertinente pour une étude approfondie du cycle saisonnier de la précipitation, on a examiné
les éléments suivants :

— la variabilité saisonnière des précipitations et de la température à 1200 mètres au-dessus
de la surface (meters above ground level, m.a.g.l.) issue de CloudSat et des produits
opérationnels du modèle ECMWF pour la température,

— la couverture de glace de mer issue des produits réanalysés du modèle ERA-Interim.

La figure 2.16 présente ces cycles moyens calculés sur la période allant de 2007 à 2010
et sur la région comprise entre 60◦S et 82◦S, ainsi que leur déviation standard temporelle.
Sur quatre années d’observations, les cycles annuels de couverture de glace de mer ainsi que
de température à 1200 m au-dessus de la surface présentent peu de variations interannuelles.
Les variations interannuelles du taux de précipitations sont cependant importantes entre juin et
décembre. Les maxima de couverture en glace de mer, de taux de précipitations, ainsi que le
minimum associé de température sont observés lors du mois d’août, et inversement en janvier
pour les minima (et maxima de température) – février pour la glace de mer.

Pour étudier la variation saisonnière des précipitations en Antarctique tout en conservant
suffisamment d’orbites par maille, une configuration à deux saisons selon un découpage entre
les équinoxes de mars et de septembre est préférée à une configuration à quatre saisons dont
deux présentent des taux de précipitations intermédiaires et de transitions entre l’été et l’hiver :
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FIGURE 2.17 – Nombre d’orbites par maille de 1◦ x 2◦ où des précipitations ont été enregistrées à
1200 m au-dessus de la surface pour les deux saisons (chaude et froide) étudiées sur la période 2007-
2010. a) et b) sont les cartes de précipitations solide et c) et d) sont les cartes de pluie.

— une saison chaude allant d’octobre à mars.
— une saison froide allant d’avril à septembre.
La figure 2.17 présente le nombre total d’orbites par maille par saison où des précipitations

ont été observées à l’altitude du premier niveau d’observation de CloudSat pour la pluie et les
chutes de neige. La couverture satellitaire est homogène à 1200 mètres pour chaque saison dans
le cas des précipitations neigeuses. Le nombre d’observations disponibles permet de conserver
un signal fort des précipitations tout en étudiant finement sa saisonnalité. Cette figure met en
lumière une première observation importante sur la variabilité de la précipitation, ainsi que la
présence de rares événements de précipitations liquides observés, uniquement sur les régions
océaniques (voir section 3.2.a). Le nombre d’orbites par maille où des précipitations sont en-
registrées est important à l’ouest de la péninsule et du passage de Drake (au sud de la pointe
de l’Amérique du Sud) en saison froide, face à la zone continentale ouest de l’Antarctique. En
saison chaude les évènements de précipitations sont plus rares mais concernent une zone plus
large. Concernant le plateau continental, les enregistrements de précipitations par maille sont
faibles et homogènes sur l’ensemble de la région (< 200 orbites par maille) en saison froide, et
trois fois plus importants en saison chaude principalement au niveau de la région située entre
0◦ et 95◦E de longitude. Le nombre des évènements de précipitations au-dessus des ice-shelves
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est plus faible en saison froide qu’en saison chaude, cela peut-être corrélé à la présence de
glace de mer qui impacte considérablement la progression des poches atmosphériques préci-
pitantes vers le continent (voir section 3.4). Enfin, le long de la côte est de l’Antarctique, le
nombre d’évènements de précipitations est plus faible en saison froide qu’en saison chaude, ce
qui pourrait également être lié à la présence de glace de mer ou à une plus faible occurrence
des événements de précipitations par rapport à l’autre saison.

3.2 Variabilité saisonnière générale à 1200 m sous 60◦S

Les variations saisonnières de la structure verticale des précipitations solides, de la tem-
pérature, ainsi que de la couverture en glace de mer évoluent conjointement le long des côtes
antarctiques. En effet, les précipitations en Antarctique sont d’origine océanique, varient en
fonction de l’humidité ambiante et de la température et dépendent de l’activité cyclonique.
Or, la glace de mer joue un rôle essentiel sur les processus d’évaporation de l’océan vers l’at-
mosphère. Quelques études sur ces sujets ont été menées. Celle de Schweiger et al. (2008)
démontre une diminution de la couverture nuageuse de basse altitude et une augmentation des
nuages à partir de 2000 m lors du retrait de la glace de mer. L’étude de sensibilité du modèle
Community Climate Model v3 (CCM3) décrite par Weatherly (2004), ou encore une étude
de Bintanja and Selten (2014) prédisent une augmentation dans l’avenir des précipitations en
Arctique en lien avec une rétractation de la glace de mer du pôle nord à partir des modèles de
l’exercice CMIP5. En revanche, la contribution directe de la variabilité de la glace de mer sur
les précipitations n’a finalement jamais vraiment été étudiée.

Dans la section suivante, l’intérêt est porté sur la structure moyennée semi-annuelle des
températures, des précipitations et de la glace de mer. Les précipitations et les structures ther-
miques sont étudiées à l’altitude du premier niveau disponible de CloudSat, à 1200 m au-dessus
de la surface.

3.2.a Présentation des structures moyennes semi-annuelles

Les figures 2.18.a à 2.18.d présentent les taux de précipitations liquides et solides à 1200 m
au-dessus de la surface. Les cartes de précipitations liquides ont été réalisées à partir du produit
CloudSat 2C-RAIN-PROFILE en suivant la méthode présentée en section 2.3. La phase des
précipitations simulées ou observées en surface est généralement liquide ou mixte en région
océanique, cependant cette figure, ainsi que la 2.17 montrent que l’essentiel des précipitations
est solide, en saisons chaude et froide.

Les figures 2.18.e et 2.18.f présentent les structures thermiques moyennes des deux saisons
étudiées à 1200 m au-dessus de la surface, à partir des analyses opérationnelles du modèle du
centre européen (ECMWF) et selon le même échantillonnage que le produit de précipitations
solide de CloudSat. Comme attendu, cette figure met en avant un plateau continental très froid
et homogène, des températures homogènes, plus chaudes au-dessus des régions océaniques et
plus froides au-dessus des ice-shelves.

100



3. Étude des variations saisonnières de la structure verticale des précipitations en
Antarctique

Les figures 2.18.g et 2.18.h présentent la couverture moyenne de glace de mer durant les
saisons chaudes et froides autour de l’Antarctique. La couverture en glace de mer est très
importante en hiver, elle atteint une surface de près de 20 millions de km2 et se situe prin-
cipalement en continuité des ice-shelves de Ross et de Weddell. Même si son extension en
hiver s’approche de la latitude 60◦S par endroits, les courants océaniques et atmosphériques au
niveau du passage de Drake ne permettent pas de maintenir une banquise dans cette région.

3.2.b Analyse des structures moyennes semi-annuelles

3.2.b.1 En saison froide
Cette saison est caractérisée par des taux de précipitations plus importants. La carte 2.18.a

présente de nombreux comportements différents autour du continent, et ces différentes struc-
tures sont facilement identifiables sur la carte de couverture en glace de mer 2.18.g. Il y a un
rapport direct entre la présence de glace de mer et les taux de précipitations associés. Au-dessus
des ice-shelfs de Ross et de Weddell (voir figure 1 du préambule), les taux de précipitations
sont presque aussi faibles que sur le plateau continental (< 200 mm.an−1). Les précipitations
sur océan sont également plus importantes lorsque l’on s’éloigne des côtes et peuvent atteindre
l’ordre de 1000 mm.an−1 lorsque la couverture en glace de mer devient nulle. Les précipita-
tions continentales sont très faibles et atteignent rapidement des valeurs de quelques mm.an−1

après le passage des barrières topographiques. Concernant les structures thermiques présentées
sur la figure 2.18.e, les températures observées correspondent à celles attendues à une altitude
d’observation de 1200m, avec des régions très froides au-dessus des ice-shelves et du plateau
(< -25◦C), ainsi qu’un gradient de température qui augmente quand on s’éloigne des côtes pas-
sant en moyenne de -20◦C à -10◦C sur une distance de 5◦ de latitude. Les rares événements
de précipitations liquide observés à 1200 mètres au-dessus de la surface sont localisés dans les
régions les plus chaudes de l’océan, principalement à l’ouest de la péninsule, mais également
au large de l’Antarctique Est à partir de 60◦S, comme observé en figure 2.18.c.

3.2.b.2 En saison chaude
Durant cette saison, l’ensoleillement réchauffe les régions océaniques mais également les

régions continentales. Une différence de température allant jusqu’à 5◦C est observée (voir fi-
gure 2.18.f) par rapport à la saison froide et les structures de précipitations observées lors
de cette dernière au niveau des ice-shelves et des régions couvertes de glace de mer (voir
figure 2.18.b), disparaissent avec cette dernière. Les précipitations sont plus homogènes sur
l’ensemble des régions océaniques avec un taux moyen de 500 mm.an−1. Les taux de précipi-
tations les plus importants sont localisés au-dessus des côtes d’Antarctique Est, contrairement
à la saison froide où ils sont observés tout au long des régions périphériques à l’exception des
ice-shelves. On note, par ailleurs, que les précipitations pénètrent beaucoup plus loin à l’inté-
rieur du plateau continental. Les régions où la fraction de glace de mer est maximale (figure
2.18.h) correspondent à des régions où les taux de précipitations sont plus faibles. Les quelques
régions couvertes par de la glace de mer, principalement dans la prolongation des ice-shelves,
présentent des taux de précipitations plus faibles de l’ordre de 150 mm.an−1.
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FIGURE 2.18
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FIGURE 2.18 – a-b-c-d) Taux de précipitations solides et liquides moyennés par saison (AMJJAS et
ONDJFM) sur les quatre années d’observation de CloudSat de 2007 à 2010. Les taux de précipitations
présentés sont obtenus au premier niveau disponible de CloudSat à 1200 m au-dessus de la surface lo-
cale. e-f) Structures thermiques moyennées par saison sur les quatre années d’observation de CloudSat
de 2007 à 2010. Les températures sont issues des analyses opérationnelles du modèle du centre européen
(ECMWF), échantillonnées le long des orbites de CloudSat et obtenues au premier niveau disponible
de CloudSat à 1200 m au-dessus de la surface locale. g-h) Fractions de couverture de glace de mer
moyennes par saison sur les quatres années d’observation de CloudSat de 2007 à 2010. Les couver-
tures relatives de glace de mer sont issues des réanalyses ERA-Interim du modèle du centre européen
(ECMWF) à une résolution de 0.75◦.

3.3 Variabilité saisonnière géographique de la structure verticale des précipita-
tions

Dans cette section, nous allons nous intéresser à la structure verticale des précipitations
moyennées selon la latitude en un plan moyen du pôle vers l’océan dans chacune des grandes
régions précédemment décrites (régions continentales est et ouest de l’Antarctique, péninsule,
ice-shelves, voir section 2.2). Cela va notamment nous permettre de dégager des grandes ten-
dances de la variabilité saisonnière des précipitations (précédemment introduites en section 3.2)
au sein de ces grandes régions mais également d’identifier les interactions entre précipitations
et glace de mer.

Sur l’ensemble des figures a et b de cette section, la structure thermique moyenne typique
de l’atmosphère au-dessus du pôle sud est représentée pour la saison froide à gauche et pour la
saison chaude à droite. Les isothermes sont inclinés vers le pôle en raison de la structure baro-
cline de l’atmosphère. Les caractéristiques générales de la structure thermique de l’Antarctique
sont plus détaillées en section 2.4 de ce chapitre. Afin d’étudier le lien entre les précipitations
et la glace de mer, celle-ci a été ajoutée à partir des réanalyses de ERA-Interim avec une ré-
solution de 0.75◦ et moyennée selon la latitude pour chaque région considérée. L’ensemble
des figures c et d présentent l’évolution des précipitations au premier et au cinquième niveau
d’observation de CloudSat ainsi que la glace de mer en suivant la latitude pour chacune des
saisons.

3.3.a Antarctique Est

La région orientale de l’Antarctique est la plus homogène de tout le continent. La transi-
tion entre les côtes océaniques et le plateau continental est rapide avec un dénivelé de 3000
m en 10◦ de latitude, ce qui crée un obstacle topographique important pour la progression des
masses d’air à large échelle. Ces masses atmosphériques humides précipitent à mesure qu’elles
gravissent cette barrière glacée. La figure 2.19.a qui présente la structure verticale moyenne des
précipitations lors de la saison froide montre un front précipitant important et homogène entre
1200 m et 2500 m d’altitude dont le maximum atteint 600 mm.an−1. La couverture en glace
de mer est relativement peu importante à 60◦S. À mesure que la couverture en glace de mer
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Chapitre 2. Structure verticale des précipitations au-dessus de l’Antarctique observée
par CloudSat.

FIGURE 2.19 – a) et b) représentent les structures verticales moyennées en latitude des précipitations en
Antarctique Est et leurs structures thermiques associées (en contours noirs). La topographie moyenne
est représentée en noir. La fraction de couverture de glace de mer à chaque latitude est représentée
par les barres bleues. Les altitudes de ces barres sont comprises entre 0 et 1 km, ce qui représente
respectivement des fractions allant de 0 et 100%.
c) et d) représentent les précipitations moyennes observées par CloudSat au premier (en vert) et au
cinquième (en bleu) niveaux verticaux disponibles au-dessus de la surface et la couverture de glace
de mer (en rouge) issue des réanalyses ERA-Interim du modèle du centre européen (ECMWF) à une
résolution de 0.75◦. Les déviations standards spatiales σ de ces données sont représentées par les zones
ombrées.
La saison froide est représentée à gauche et la saison chaude est représentée à droite.

augmente près des côtes, la température moyenne de l’atmosphère chute. Une légère augmen-
tation des précipitations à proximité de la côte est notable (figure 2.19.c) dans les premières
couches atmosphériques, pouvant résulter d’interactions entre les masses d’air océaniques et la
pente topographique. Les précipitations sur plateau sont quant à elles presque inexistantes. La
saison chaude présentée sur la figure 2.19.b présente des taux de précipitations homogènes et
plus faibles sur toute la zone océanique où la couverture en glace de mer n’est pas totale. Par
ailleurs, les taux de précipitations sur plateau sont relativement plus importants (environ 50%)
bien que très faibles (< 10 mm.an−1) lors de la saison chaude.

Lors de la saison froide présentée sur la figure 2.19.c, la fraction de glace de mer est quasi-
totale à proximité des côtes mais diminue très rapidement, atteignant moins de 20% plus loin.
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La variation de la fraction entre 75◦S et 66◦S s’explique par la transition entre couverture
de glace de mer et couverture continentale. Pendant la saison chaude sur la figure 2.19.d, la
fraction de glace de mer est bien moins importante et dépasse légèrement 50% à proximité
des côtes. La moyenne zonale des précipitations à deux niveaux de CloudSat sont également
présentés sur cette figure, à 1200 m.a.g.l. et à 2160 m.a.g.l. en accord avec les cartes présentées
sur la figure 2.1. La courbe des précipitations et sa faible déviation standard sur le plateau
(à partir de 75◦S) confirment une absence quasi-totale de précipitations enregistrée en hiver.
Les précipitations au-dessus des régions océaniques à 2160 m.a.g.l. oscille autour d’une valeur
moyenne de de 430±180 mm.an−1 alors que l’on note une diminution de la fraction de glace
de mer de 80% à 20%. Le taux de précipitations moyen à 1200 m.a.g.l. évolue de 584±233
mm.an−1 en abord des côtes pour atteindre 527±166mm.an−1 à 60◦S, restant ainsi également
homogène au-dessus des régions océaniques. Lors de la saison chaude, le taux de précipitations
à 2160 m.a.g.l. est homogène au-dessus de l’océan avec une valeur moyenne de 385±140
mm.an−1. Comme en saison froide, le taux de précipitations à 1200 m.a.g.l. diminue entre 65◦S
et 60◦S, passant de 518±193 mm.an−1 à 462±116 mm.an−1. Durant les deux saisons, les taux
de précipitations aux deux niveaux étudiés convergent vers des valeurs proches en s’éloignant
de la côte. Avec l’altitude, l’évolution zonale du taux de précipitations diffère d’une saison à
l’autre. En effet, autour de 70◦S, on observe en hiver des isocontours de précipitations avec
un gradient latitudinal plus faible que celui les isothermes avant de plonger vers la surface du
plateau continent. À l’inverse lors de la saison chaude, les isocontours des taux de chutes de
neige suivent les isothermes.

3.3.b Antarctique Ouest - Régions continentales

La région ouest continentale de l’Antarctique présente des similarités avec la région est du
continent, comme les faibles taux de précipitations sur le plateau et les taux de précipitations
océanique plus importants, visibles sur les figures 2.20.a et 2.20.b. La transition topographique
entre les régions côtières et le plateau est plus irrégulière qu’à l’est, avec une élévation de
1500 mètres en 5 degrés de latitude suivie d’une topographie montagneuse et irrégulière en
comparaison avec le plateau homogène à l’est. En hiver (colonne de gauche), les précipita-
tions présentent un maximum à 62◦S dans les premières couches atmosphériques atteignant
500 mm.an−1 puis décroissent parallèlement aux isothermes avant de rencontrer le continent.
Lors de la saison chaude, les précipitations semblent plus homogènes au-dessus des régions
océaniques. À 77◦S, il semble y avoir un obstacle topographique important provoquant la dé-
croissance rapide des isocontours de précipitation, et ce pour les deux saisons.

En saison froide (figure 2.20.c), les précipitations océaniques observées à 1200 m.a.g.l. di-
minuent linéairement, allant de 506±189 mm.an−1 à 371±105 mm.an−1 entre 62◦S et 68◦S.
Entre 60◦S et 62◦, on observe une augmentation du taux de précipitations qui pourrait être lié
à l’augmentation de la fraction moyenne de glace de mer, ce qui semble contradictoire avec les
discussions précédentes en Antarctique Est. La déviation standard des précipitations est plus
importante au-dessus des régions où la fraction de glace de mer n’est pas maximale. Les préci-
pitations moyennes zonales suivent la même évolution à 2160 m.a.g.l. qu’au premier niveau du
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Chapitre 2. Structure verticale des précipitations au-dessus de l’Antarctique observée
par CloudSat.

FIGURE 2.20 – Mêmes résultats que la figure 2.19 pour les régions continentales de l’Antarctique
Ouest.

satellite. Pendant la saison chaude (figure 2.20.d), le gradient de précipitations au-dessus des
océans est nul, contrairement à la saison froide, et le taux de précipitations moyen au-dessus de
l’océan à 1200 m.a.g.l. est de 447±129 mm.an−1 et de 315±101 mm.an−1 à 2160 m.a.g.l. Les
précipitations océaniques semblent donc être plus homogènes en saison chaude à l’ouest du
continent antarctique. La couverture de glace de mer est également moins importante, passant
de 70% à moins de 20% en s’éloignant des côtes. Au-dessus du continent, les taux de précipi-
tations sont faibles et similaires entre les deux saisons avec des valeurs qui ne dépassent pas le
seuil des 100 mm.an−1 et une déviation standard spatiale relativement importante.

3.3.c Antarctique Ouest - Ice-shelves

Le comportement au-dessus des ice-shelves est différent du reste du continent, on n’y ob-
serve pas d’advection verticale en raison d’absence de relief. En effet, l’importante couverture
de glace de mer stabilise l’atmosphère et limite le brassage. L’absence de mélange vertical
nécessaire à la formation de précipitations limite ainsi les chutes de neiges. La figure 2.21.a
présente la structure des précipitations moyennes au-dessus des ice-shelves de Ross et de Lar-
sen lors de la saison froide. La couverture de glace en cette saison est maximale de la côte à
80◦S jusqu’à environ 68◦S. Au-dessus de cette zone recouverte de glace de mer, les isocontours
des précipitations chutent plus rapidement que les lignes isothermes qui y sont associées. L’at-
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FIGURE 2.21 – Mêmes résultats que la figure 2.19 pour les ice-shelves de l’Antarctique Ouest.

mosphère présente de fortes précipitations au-dessus des régions océaniques jusqu’à la limite
de la banquise au nord de 68◦S puis les taux de précipitations diffèrent de plus de 300 mm.an−1

par rapport aux zones atmosphériques au-dessus de la couverture de glace. On retrouve éga-
lement un maximum de précipitations de 500 mm.an−1 près de l’Antarctique à 61◦S avec une
poche de fortes précipitations atteignant 2000 m.a.g.l. Sur la figure 2.21.b, l’absence de couver-
ture totale de glace de mer permet un mélange vertical de l’atmosphère mais la présence d’une
banquise stabilise l’atmosphère. Comme pour les autres régions, le maximum de précipitations
localisé en marge de l’Antarctique à 60◦S est moins discernable durant la saison chaude. Au
nord de 65◦S, à la limite de la banquise on retrouve une poche de précipitations plus épaisse en
altitude mais moins intense qu’en saison froide. Au delà de 75◦S, la fraction de glace de mer
diminue car est progressivement remplacée par de la couverture continentale.

Les figures 2.21.c et 2.21.d présentent une évolution des taux de précipitations équiva-
lente entre les deux niveaux verticaux de CloudSat. À l’instar des deux autres régions étudiées,
l’évolution latitudinale des précipitations est identique au-dessus du continent et de la banquise,
puis diffère à partir de 65◦S. On retrouve le maximum de précipitations de 518±162 mm.an−1

à 61◦S pendant la saison froide à 1200 m.a.g.l. Le taux de précipitations à 2160 m.a.g.l. suit une
évolution quasi-similaire. En saison chaude, à proximité des côtes, on observe une augmenta-
tion linéaire du taux de précipitations jusqu’à 70◦S où la couverture de glace reste très élevée
avec une valeur moyenne de 85%. La diminution de la couverture de glace de mer engendre
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FIGURE 2.22 – Mêmes résultats que la figure 2.19 pour la péninsule.

des surfaces libres océaniques permettant l’approvisionnement en humidité de l’atmosphère. À
partir de 70◦, le taux de précipitations se stabilise autour de 400±100 mm.an−1 à 1200 m.a.g.l.

3.3.d Péninsule

Les précipitations à proximité et au-dessus de la péninsule sont essentiellement provoquées
par des interactions de masses atmosphériques circulant d’ouest en est et qui rencontre une bar-
rière topographique très irrégulière et montagneuse. À la pointe de la péninsule, sur les figures
2.22.a et 2.22.b, on observe un maximum de précipitations de 1000 mm.an−1. Les précipi-
tations moyennes lors des deux saisons diminuent ensuite jusqu’à un obstacle topographique
situé à 75◦S et atteignant une altitude moyenne de 1000 m avec une forte pente. Au sud de
cette structure montagneuse, on quitte l’excroissance rocheuse de la péninsule pour entrer sur
le continent avec des taux de précipitations typiques ne dépassant pas 250 mm.an−1. La prin-
cipale différence sur la structure verticale de la précipitations entre ces deux saisons est située
entre 63◦S et 60◦S. En effet, lors de la saison froide, on observe une poche atmosphérique dont
le taux de précipitations moyen atteint 600 mm.an−1 et qui s’étend jusqu’à 2000 m.a.g.l. Cette
poche atmosphérique coïncide avec la limite de couverture en glace de mer de la péninsule.
En revanche, pendant la saison chaude, on remarque que cette zone est plus homogène avec
un taux de précipitations moyen d’environ 500 mm.an−1 et une couverture de glace de mer
inexistante.
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Sur les figures 2.22.c et 2.22.d, on constate une augmentation non-linéaire des précipita-
tions en fonction de la latitude. Dans un premier temps, entre 80◦S et 70◦S, le comportement
des précipitations aux deux niveaux considérés est le même, tant pour la saison froide que
pour la saison chaude. À partir de 70◦S, le taux de précipitations à 1200 m.a.g.l. devient très
important et l’évolution zonale des précipitations diffère entre les deux niveaux considérés.
Le taux de précipitations à 1200 m.a.g.l. est maximum à 65◦S avec une valeur de 962±961
mm.an−1 à 65◦S, puis diminue et atteint 496±126 mm.an−1 à 60◦S. Sur cette période, le taux
de précipitations à 2160 m.a.g.l. se stabilise autour de 403±98 mm.an−1 au-dessus de la même
région. Pendant la saison chaude, les précipitations au-dessus des océans à 1200 m.a.g.l. suit la
même évolution saisonnière avec un maximum de 839±845 mm.an−1 à 65◦S avant d’atteindre
441±173 mm.an−1 à 60◦S. Le taux de précipitations océanique à 2160 m.a.g.l., ne dépassant
pas 240 mm.an−1 au-dessus du continent, suit une augmentation de 250 mm.an−1 entre 70◦S et
63◦S avant de se stabiliser à 410±194 mm.an−1 à 60◦S. Que ce soit pendant la saison chaude ou
la saison froide, la couverture en glace de mer chute brusquement dès 70◦S. Contrairement aux
autres régions étudiées, aucune corrélation n’est clairement observable entre les précipitations
et la couverture de la banquise. Le long de la péninsule, le vecteur dominant des précipitations
est la topographie plutôt que l’apport en humidité par évaporation de l’océan.

3.3.e Récapitulatif : Structure verticale moyenne de la précipitation

Les figures 2.23.a et 2.23.b présentent la structure verticale moyenne des précipitations en
Antarctique pour les saisons chaudes et froides. Au-dessus des océans, on retrouve des taux
de précipitations importants qui évoluent parallèlement aux isothermes au-dessus des zones
océaniques. La topographie moyenne du continent antarctique atteint 2000 m entre 66◦ et 78◦.
Le long de cette ascension topographique, les isocontours de précipitations divergent des iso-
thermes et diminuent en altitude pour se confronter à la pente du continent. Sur le plateau
continental, les précipitations chutes très rapidement en fonction de l’altitude, et les taux à
1200 m.a.g.l. n’atteignent pas plus de 20 mm.an−1, et ce pour les deux saisons. C’est au-dessus
de l’océan que l’on discerne les principales différences saisonnières. En hiver, on retrouve une
couche de précipitations dans les plus basses strates atmosphériques qui diminue rapidement
avec l’altitude, et dont le maximum est d’environ 550 mm.an−1 (figure 2.23.a). Ce maximum
précipitant est corrélé avec la disparition de glace de mer, permettant ainsi un apport en humi-
dité dans l’atmosphère par évaporation de l’océan. En saison chaude, on retrouve une structure
verticale des précipitations semblable à la structure observée en saison froide mais avec des
taux précipitants plus faibles.

Les figures 2.23.c et 2.23.d présentent l’évolution moyenne de la couverture en glace de
mer (en rouge), ainsi que les taux de précipitations à 1200 m.a.g.l. (en bleu) et à 2160 m.a.g.l.
(en vert). L’évolution des précipitations sur l’Antarctique est similaire pour les deux saisons.
À 82◦S, les taux de précipitations sont très faibles avec une déviation standard relativement
importante : 46±39 mm.an−1 en saison froide et 47±33 mm.an−1 en saison chaude à 1200
m.a.g.l., et légèrement plus faibles à 2160 m.a.g.l. À la bordure moyenne du continent, à 66◦S,
le taux de précipitations à 1200 m.a.g.l. atteint 545±290 mm.an−1 en saison froide et 482±269
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Chapitre 2. Structure verticale des précipitations au-dessus de l’Antarctique observée
par CloudSat.

FIGURE 2.23 – Mêmes résultats que la figure 2.19 pour l’ensemble du continent antarctique.

mm.an−1 en saison chaude. Le taux de précipitations à 2160 m.a.g.l., suit une augmentation
analogue en fonction de la latitude mais atteint des valeurs plus faibles avec une différence
moyenne quantifiée à 150 mm.an−1 par rapport au premier niveau vertical du satellite. Au-
dessus de l’océan, à partir de 66◦S, l’évolution zonale des précipitations entre les deux niveaux
d’altitude diffère de celle du continent. En effet, durant la saison froide, le taux de précipitations
à 1200 m.a.g.l. se stabilise à une valeur moyenne de 540±250 mm.an−1 alors que le taux de
précipitations à 2160 m.a.g.l. continue à augmenter lentement, passant de 382±163 mm.an−1 à
467±168 mm.an−1 à 61◦S. Durant la saison chaude, le taux de précipitations à 2160 m.a.g.l. se
stabilise à une valeur moyenne de 400±120 mm.an−1 et à une valeur de 500±100 mm.an−1 à
1200 m.a.g.l. au-dessus de la région océanique. Lorsque la fraction de glace augmente, la ban-
quise bloque stabilise l’atmosphère au-dessus de l’océan, et les masses d’air humides advectées
vers les côtes ne subissent plus de brassage, provoquant ainsi une diminution des précipitations.
Cela pourrait expliquer ainsi la décroissance de la quantité de précipitations au long des lati-
tudes et au-dessus de la banquise. Au-dessus des régions océaniques libres de glace de mer,
l’absence de couverture glacée et la baroclinicité de l’atmosphère intensifient le mélange verti-
cal et les précipitations atmosphériques, qui sont cependant zonalement plus homogènes, ainsi
les isocontours de précipitations sont ainsi parallèles aux isothermes.
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3.4 Variabilité saisonnière de la distribution de précipitation

La distribution des précipitations au-dessus de l’Antarctique sur la période allant de jan-
vier 2007 à décembre 2010 a été étudiée en section 2.5. Les données du produit 2C-SNOW-
PROFILE de CloudSat et du produit associé ECMWF-AUX ont été extraites au-dessus des
régions continentales antarctiques. Ces données ont ensuite été classifiées linéairement pour
la température, et logarithmiquement pour la précipitation, dont les taux enregistrés couvrent
quatre ordres de grandeur.

3.4.a Régions côtières (topographie < 2250 m)

La figure 2.24 présente les distributions de précipitations à plusieurs niveaux verticaux pour
les deux saisons considérées. L’évolution verticale de la distribution des taux de précipitations
à chaque saison est similaire. On observe des distributions de forme logarithmique avec un pic
dont les coordonnées en taux de précipitations et en nombre d’enregistrements diminuent en
fonction de l’altitude. Dans chaque cas, on distingue clairement l’influence du ground clutter
au premier niveau d’observation de CloudSat, à 1200 m.a.g.l. En effet, les distributions sont
tronquées à 0.01 mm.h−1 alors que ce phénomène n’est pas observé aux niveaux supérieurs.
Les principales différences saisonnières de la distribution des taux de précipitations côtière sont
la quantité d’observations et les formes des distributions de chaque saison.

Sur la figure 2.24.a correspondant à la saison froide, la forme de la distribution des taux
de précipitations est similaire à chaque niveau, conservant une allure log-normale. À 1620
m.a.g.l., le pic de la distribution est caractérisé par 187960 mesures et un taux de précipitations
de 0.0221 mm.h−1, qui reste à la même position à 2160 m.a.g.l. mais avec une différence du
nombre d’enregistrements de 12%. Le pic est ensuite situé à 0.0148 mm.h−1 à 3120 m.a.g.l.,
0.0099 mm.h−1 à 4080 m.a.g.l., 0.0045 mm.h−1 à 5040 m.a.g.l. puis 0.0030 mm.h−1 à 6000
m.a.g.l. Au delà de ce niveau vertical, la distribution est piquée à 0.0024 mm.h−1. Le nombre
d’enregistrements du pic de la distribution décroît linéairement de 22±5% entre chaque altitude
considérée. Les figures 2.24.c et 2.24.d correspondent aux températures associées aux enregis-
trements de précipitations pour les saisons froides et chaudes. Les formes de ces distributions
sont de type gaussienne, les pics de chaque distribution sont situés à des valeurs de température
plus élevées en saison chaude qu’en saison froide.

La figure 2.24.b présentant l’évolution verticale de la distribution des taux de précipita-
tions en saison chaude montre d’importantes différences avec la saison froide. La première
différence remarquable est le nombre d’observations, qui est plus faible en saison chaude, in-
diquant moins d’événements de précipitation à cette époque. En effet, en considérant le niveau
à 1680 m.a.g.l. où l’on n’observe plus d’influence du ground clutter, on constate une diffé-
rence de 25% du nombre d’observations de précipitation. De plus, plus le niveau considéré
est élevé, plus la forme de la distribution met en évidence une allure complexe bi-modale du
nombre d’observations de précipitation. Jusqu’à 5040 m.a.g.l., le pic principal de la distribu-
tion est celui où le taux de précipitations est le plus important, puis cette tendance s’inverse
à plus haute altitude. À 1620 m.a.g.l., le pic principal de la distribution est caractérisé par un
taux de précipitations de 0.0221 mm.h−1, que l’on retrouve à 0.0181 mm.h−1 à 2160 m.a.g.l.,
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par CloudSat.

FIGURE 2.24 – a) Histogramme des taux de précipitations enregistrés pendant la saison froide en
mm.an−1 pour différents niveaux verticaux. b) Même résultat que a pour la saison chaude. c) Histo-
gramme des températures issues de ECMWF-AUX pendant la saison froide en degrés Celsius pour
différents niveaux verticaux. d) Même résultat que c pour la saison chaude.

0.0148 mm.h−1 à 3120 m.a.g.l., 0.0122 mm.h−1 à 4080 m.a.g.l. puis 0.0067 mm.h−1 à 5040
m.a.g.l. À partir de ce niveau vertical, le pic principal de la distribution est celui localisé à
un plus faible taux de précipitation, qui est de 0.0030 mm.h−1 à 6000 m.a.g.l. puis centré sur
0.0024 mm.h−1 aux niveaux verticaux supérieurs. Cette distribution bimodale semble suggérer
que des températures plus chaudes viennent modifier la population des taux de précipitations
enregistrés, sans pour autant modifier le taux moyen des précipitations de chaque distribution.
Les paramètres des distributions de température observées sur les figures 2.24.c et 2.24.d sont
en accord avec cette hypothèse.

3.4.b Plateau continental (topographie > 2250 m)

La figure 2.25 présente les distributions de précipitations et de température à plusieurs
niveaux verticaux pour les deux saisons considérées. L’évolution verticale de la distribution
des taux de précipitations saison est identique pour les deux saisons. On observe des distribu-
tions de forme logarithmique avec un pic dont les coordonnées en taux de précipitations et en
nombre d’enregistrements diminuent en fonction de l’altitude. Dans chaque cas, comme pour
les régions côtières, on distingue clairement l’influence du ground clutter au premier niveau
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3. Étude des variations saisonnières de la structure verticale des précipitations en
Antarctique

FIGURE 2.25 – Mêmes résultats que la figure 2.24 sur le plateau continental.

d’observation de CloudSat, à 1200 m.a.g.l. Les distributions de précipitations présentent des
pics dont les caractéristiques sont semblables à chaque saison. La différence principale entre
les deux saisons réside dans la forme des distributions. En saison chaude (figure 2.25.b), sur
la figure 2.25.b, les distributions log-normales sont plus larges avec un écart-type deux fois
supérieur aux distributions observées en saison froide (figure 2.25.a). Les distributions de tem-
pérature présentées sur les figures 2.25.c pour la saison froide et 2.25.d pour la saison chaude
sont assez similaires avec cependant une différence dans la forme des distributions. En saison
chaude, les distributions de type gaussienne sont plus larges qu’en saison froide et concernent
des températures plus chaudes. Cela implique donc des taux de précipitations plus importants.
Cela suggère d’avantage d’intrusions océaniques sur le plateau continental lors de la saison
chaude.

3.4.c Saisonnalité de la relation Précipitation – Température

L’étude réalisée en section 2.5 a montré une corrélation entre les précipitations et la tempé-
rature. Ainsi, une tendance se dégage de la figure 2.11 avec des taux de précipitations impor-
tants à plus haute température allant vers des taux de précipitations plus faibles à plus faible
température en suivant une évolution logarithmique, qui pourrait être décrite au premier ordre
par l’équation de Clausius-Clapeyron. Cette étude a finalement montré que les précipitations
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Chapitre 2. Structure verticale des précipitations au-dessus de l’Antarctique observée
par CloudSat.

FIGURE 2.26 – Diagrammes de diffusion des précipitations en mm.h−1 et de température en ◦C à 1440
m.a.g.l. au-dessus des régions côtières pour la saison froide (a) et pour la saison chaude (b). Les lignes
pointillées noires avec figurés sont les précipitations théoriques calculées par advection verticale forcée.
Les diagrammes c et d montrent les mêmes résultats que a et b pour le plateau continental.

en Antarctique sont principalement causées par la saturation d’une parcelle d’air suite à l’ad-
vection verticale forcée de celle-ci le long d’un obstacle topographique.

La figure 2.26 présente les diagrammes de diffusion des précipitations et de température
pour les deux saisons à 1440 m.a.g.l. au-dessus des régions côtières (figures 2.26.a et 2.26.b)
ainsi qu’au-dessus du plateau continental (figures 2.26.c et 2.26.d). En considérant les deux
saisons, ainsi que les deux régions étudiées, la relation précipitations – température est homo-
gène et les nuages de points sont similaires aux deux saisons pour une région considérée. On
remarque cependant un décalage en température entre les saisons hivernales et estivales d’en-
viron 5◦C alors qu’il n’y a pas de décalage en taux de précipitation. Cela semble suggérer que
le comportement des précipitations en Antarctique dépend essentiellement de la topographie et
varie peu en fonction de la température.
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4. Conclusions

4 Conclusions

Les précipitations sont surtout considérées comme une variable de surface dans les modèles
de climat, les climatologies simulées ne délivrant en général que des distributions horizontales
des précipitations en surface. Le jeu de données radar du satellite CloudSat nous permet à pré-
sent d’explorer la structure tridimensionnelle des précipitations et nous donne un aperçu des
processus à l’origine des précipitations et de leur évolution verticale au-dessus de l’Antarc-
tique (section 2, soumise pour publication dans la revue scientifique Journal of Geophysical
Research : Atmospheres). Le produit 2C-SNOW-PROFILE a été divisé selon plusieurs critères
topographiques et géographiques. La comparaison de profils moyens entre les côtes et le conti-
nent a mis en évidence une variation interannuelle des précipitations faible sur les côtes, et
plus importante sur le plateau continental. La séparation de la climatologie selon le critère géo-
graphique a révélé des chutes de neige importantes au-dessus de la péninsule, principalement
dues à la topographie locale et des taux de précipitations faibles au-dessus des ice-shelves. Au-
dessus des régions continentales est et ouest, les taux de précipitations diminuent fortement
le long des pentes topographiques pour atteindre des taux presque nuls au-dessus du plateau
continental. Le produit de CloudSat a été étudié statistiquement afin d’évaluer la distribution
des taux de chute de neige et des températures associées au-dessus des régions côtières et du
plateau continental à chaque niveau vertical de CloudSat. En comparant des observations avec
des taux de précipitations théoriques calculés à partir du soulèvement forcé d’une masse d’air
le long d’une pente, cette étude a montré que les précipitations semblent contrôlées au premier
ordre par l’advection à large échelle des flux humides rencontrant des obstacles topographiques.

Dans la section 3, on a étudié les variations saisonnières de la structure verticale des pré-
cipitations. La nouvelle climatologie moyennée sur les 4 années d’observation de CloudSat a
été subdivisée selon un critère temporel basé sur les équinoxes de mars et de septembre plutôt
qu’une configuration à quatre saisons. Les saisons choisies sont une saison chaude allant d’oc-
tobre à mars, et une saison froide allant d’avril à septembre. L’étude présentée en section 2 a
été reconduite sur chacune des saisons, en prenant également en considération la couverture
de glace de mer moyenne obtenue par les réanalyses ERA-Interim sur la période 2007-2010.
Cette étude suggère qu’il existe une corrélation entre la structure verticale des précipitations
et la fraction de glace de mer. La présence de glace de mer refroidit l’atmosphère par des
processus radiatifs. Ceci stratifie l’atmosphère et limite le mélange, qui peut être à l’origine
de la formation de précipitations au-dessus des régions océaniques. Dans la section 3.3, une
étude statistique approfondie de la distribution des chutes de neige permet de confirmer que
le comportement des précipitations dépend principalement de la topographie locale plutôt que
de la température. Lors de la saison froide, l’humidité, carburant des précipitations, est ap-
portée uniquement par l’advection horizontale et le régime des précipitations se fait dans un
environnement très froid. En saison chaude, on retrouve une distribution bimodale des taux
de précipitations dont la moyenne est proche de la distribution observée en saison froide, et
une distribution de température correspondante de 5◦C plus chaude qu’en saison froide. Ainsi,
pour deux distributions de températures différentes, les distributions de précipitations sont simi-
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Chapitre 2. Structure verticale des précipitations au-dessus de l’Antarctique observée
par CloudSat.

laires. Cependant, l’augmentation de température lors de la saison chaude suggère d’avantage
d’intrusions océaniques sur le plateau continental.

Grâce aux résultats de ce chapitre, nous pouvons suggérer que les précipitations dépendent
au premier ordre de la topographie locale plutôt que de la température. Notre étude suggère
également que le cycle saisonnier des précipitations côtières et l’évolution de la fraction de
glace de mer autour de l’Antarctique semblent corrélés. La banquise semble limiter les précipi-
tations au-dessus des régions océaniques entourant l’Antarctique en raison d’une stratification
de l’atmosphère par refroidissement radiatif de la glace en surface. Les masses d’air évoluant
au-dessus de la banquise antarctique se retrouvent dans une atmosphère stable se mélangent
peu. Les taux de précipitations au-dessus des côtes sont plus faibles en saison froide, mais
en raison d’une plus grande occurrence d’événements précipitants, le taux de précipitations
moyen pendant la saison froide est plus important qu’en saison chaude. La disparition de la
glace de mer en été permet cependant à des fronts océaniques plus chauds de précipiter le long
des côtes, élargissant ainsi la distribution des taux de précipitations observés par CloudSat,
avec une température moyenne plus importante. Pourtant cela ne semble pas impacter le com-
portement des précipitations. Cependant, tout au long de cette étude, les précipitations et les
températures observées sont moyennées sur les quatre années d’observations de CloudSat. Des
études complémentaires localisées sur de plus petites régions ou à une plus petite résolution
temporelle sont donc nécessaires afin de déterminer avec précision la relation entre la glace de
mer et les précipitations.
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1. Introduction

1 Introduction

1.1 Modélisation des précipitations antarctiques dans les GCM

Les modèles climatiques de circulation générale du projet CMIP5 prédisent une augmen-
tation des précipitations globales allant de 5.5 % à 24.5 % pour une augmentation de la tempé-
rature moyenne globale allant de 2.6◦C à 8.5◦C entre la période contemporaine (1986-2005) et
la fin du 21ème siècle (Palerme et al., 2017). La contribution de l’Antarctique à cette augmen-
tation des précipitations aurait un impact négatif sur l’élévation du niveau de la mer avec une
valeur moyenne oscillant entre -19 et -71 mm. Sur l’ensemble des modèles, seulement un tiers
d’entre eux propose un taux de précipitations qui diffère de moins de ±20 % du taux de pré-
cipitations déduit des observations de CloudSat par Palerme et al. (2014), comme présenté sur
la figure 3.1. Cependant cette étude ne s’intéresse qu’au cycle de l’eau atmosphérique, mais ne
prend pas en compte les possibles accélérations de la fonte des glaces antarctiques qui auraient
un impact positif bien plus lourd sur l’élévation du niveau des mers (Rignot and Jacobs, 2002;
Jacobs et al., 2011; Rignot et al., 2019).

L’étude de Lenaerts et al. (2016), à partir du modèle couplé Community Earth System Mo-
del (CESM) inclus dans l’ensemble des modèles du projet CMIP5, a déterminé quel était l’im-
pact de l’augmentation des précipitations globales sur la quantité de glace Antarctique. Cette
étude a été réalisée pour les deux scénarii extrêmes du projet CMIP5 : le scénario "optimiste"
dont la température moyenne globale augmente de 2.6◦C et le scénario "catastrophique" avec

FIGURE 3.1 – Taux de chute de neige moyens simulés par les modèles du projet CMIP5 (points noir) et
ERA-Interim (points verts) sur la période 1999-2008, et observé par CloudSat sur la période 2006-2011
(points rouges). Figure issue de Palerme et al. (2017).
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Chapitre 3. Étude comparative des précipitations simulées par le modèle LMDz

une augmentation de la température moyenne globale de 8.5◦C. Il en résulte une accumulation
moyenne de glace de 70 Gt.an−1 par degré de réchauffement. Pourtant, selon une étude de
Agosta et al. (2015), le modèle CESM simule un taux de précipitations en Antarctique environ
20% plus important que la réanalyse ERA-Interim, très proche des observations de CloudSat.
De plus, il faut noter que les modèles du projet CMIP5 ne simulent pas l’augmentation récente
de couverture de glace de mer Antarctique, alors qu’il existe une relation assez importante entre
précipitations, température de proche-surface et présence de banquise dans l’hémisphère sud.

Le modèle IPSL-CM, dont l’évolution de la composante atmosphérique est simulée par le
modèle LMDz (présenté en section 2.4 de l’introduction), présente un taux de précipitations su-
périeur aux observations de CloudSat de 68% avec un taux de précipitations en surface de 289
mm.an−1 pour une simulation historique CMIP5 sur une période proche de la période d’obser-
vation de CloudSat (Palerme et al., 2017). Selon Krinner et al. (2014), afin de mieux étudier et
quantifier les incertitudes des projections de modèles climatiques en Antarctique, les analyses
des simulations doivent être réalisées sur des modélisations de type Atmospheric Model Inter-
comparison Project (AMIP). Pour ce type d’exercice climatique, les températures de surface
océaniques sont imposées, réduisant donc certains biais sur les variables atmosphériques en
comparaison avec les simulations historiques du projet CMIP. Ainsi, pour une simulation du
modèle LMDz de type AMIP réalisée dans le cadre de cette étude sur la période 2007 à 2010,
le taux de précipitations simulé en surface en Antarctique sur la période allant de 2007 à 2010
est de 255 mm.an−1, ce qui représente tout de même une différence d’environ 50% avec le taux
de précipitations observé par CloudSat.

Il existe de nombreuses études comparant des précipitations simulées ou des observations
de surface avec le produit de précipitations de CloudSat (Maahn et al., 2014; Souverijns et al.,
2017; Grazioli et al., 2017a; Souverijns et al., 2018a). L’étude de Maahn et al. (2014), en
comparant des observations à 300 m.a.g.l. avec le produit de CloudSat à 1200 m.a.g.l. dans
un rayon de 400 km autour de la station Princesse Elisabeth en Antarctique, ainsi qu’à deux
bases arctiques, a montré une différence des flux précipitants de 25% entre le premier niveau
du satellite et la surface, avec un taux de précipitations plus important en surface. Selon Gra-
zioli et al. (2017a), à Dumont d’Urville, en comparant des profils de MRR et de MxPol (voir
section 2.3 de l’introduction) avec des profils verticaux de précipitations simulés par plusieurs
modèles (LMDz, MAR, IFS-ECMWF), la différence des flux de précipitations entre l’altitude
de CloudSat et la surface est de 8%. À Mario Zucchelli, l’étude de Souverijns et al. (2018a)
a démontré une différence de 26% entre 1200 m.a.g.l. et 300 m.a.g.l. à partir des flux de pré-
cipitations enregistrés par un MRR, avec des taux de précipitations plus importants lors que
l’on s’approche de la surface dans les deux cas. Ainsi, dans l’étude de Palerme et al. (2017), la
comparaison des flux de précipitations en surface avec CloudSat est biaisée, et un modèle en
bon accord avec les observations pourrait en fait sous-estimer les précipitations simulées.

La figure 3.2 présente les différences relatives entre les précipitations solides en surface
et les précipitations simulées à 1200 m.a.g.l. moyennées sur la période 2007-2010 pour une
simulation LMDz libre de guidage et de type AMIP. On observe sur cette figure que les flux
de précipitations en surface sont généralement plus importants que les flux de précipitations
à 1200 m.a.g.l. Le long des régions périphériques de l’Antarctique, on note une différence
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FIGURE 3.2 – Différence relative des précipitations solides à 1200 m.a.g.l. avec l’accumulation totale
de précipitations à la surface dans une simulation LMDz libre de guidage et de type AMIP. La couleur
rouge signifie qu’il y a plus de précipitations en surface qu’à 1200 m.a.g.l.

moyenne de 50%, à l’exception de quelques régions où le taux de précipitations en surface est
plus faible qu’à 1200 m.a.g.l. Les écarts de taux de précipitations simulés dans ces quelques
régions suggèrent que les profils de précipitations présentent une forte inversion, probablement
due à une sublimation des précipitations par les vents catabatiques (Grazioli et al., 2017a). Au-
dessus du plateau, on remarque que les taux de précipitations en surface sont plus importants
qu’à 1200 m.a.g.l., avec des différences relatives atteignant parfois plus de 500% (notamment
au centre du plateau pour des taux de précipitations absolus inférieurs à 20 mm.an−1).

Afin de comparer des taux de précipitation, il est donc primordial de se situer aux mêmes
altitudes pour restreindre les biais, parfois d’un facteur 2. Dans le cas de LMDz, pour la même
simulation libre de guidage et de type AMIP sur la période allant de 2007 à 2010, le taux de
précipitations à 1200 m.a.g.l. est de 190 mm.an−1, ainsi le modèle LMDz ne diffère que de
10% avec les observations de CloudSat contrairement aux 68% de l’étude de Palerme et al.
(2017) qui l’excluent des modèles reproduisant le mieux les précipitations en Antarctique.

1.2 Précipitations dans le modèle LMDz

Le précédent chapitre présentait une nouvelle climatologie des précipitations au-dessus de
l’Antarctique et discutait de l’origine et de l’évolution de ces chutes de neige au-dessus des
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régions continentales. On a pu voir que les précipitations étaient essentiellement générées à
partir de déplacement de masses d’air le long des pentes topographiques de la calotte. Le taux
de précipitations peut alors être lié à une pente topographique et à une vitesse de vent à large-
échelle. Il est donc nécessaire d’étudier le cycle de l’eau dans le modèle LMDz à l’origine des
précipitations solides.

La modélisation des précipitations à large-échelle intervient dans le schéma microphysique
de nuages et de précipitations présenté dans l’introduction. Nous rappelons donc l’équation qui
simule les précipitations solides à partir de l’eau nuageuse. Le modèle décrit les précipitations
solides comme un puit d’eau nuageuse en fonction du temps selon l’équation suivante :

dqiw

dt
=− ∂

ρ∂z
(ρwiwqiw) (3.1)

où wiw = γiw×w0 est une vitesse de chute dépendant de w0 = 3.29(ρqiw)
0.16, associée à la

vitesse de chute terminale donnée en m.s−1 d’une particule glacée (Heymsfield and Donner,
1990) et à un paramètre empirique γiw. Si les précipitations simulées se situent dans une maille
qui n’est pas saturée, elles sont ré-évaporées puis réinjectées dans la vapeur d’eau totale pro-
gnostique selon le modèle de Sundqvist (1988) :

dPr

dz
= β

(
1− q

qsat

)√
Pr (3.2)

avec Pr le flux de précipitations en kg.m−2.s−1 et β un coefficient de ré-évaporation empirique.

1.3 Organisation du chapitre

Dans ce chapitre, une comparaison entre la nouvelle climatologie 3D de CloudSat décrite
dans le chapitre 2 et différentes configurations du modèle LMDz sera réalisée afin de com-
prendre, de décrire et de proposer des perspectives d’améliorations de la modélisation des pré-
cipitations dans LMDz. Pour comprendre comment se forment les précipitations dans le modèle
LMDz, différents guidages (vent, température, humidité, voir section 2.2) seront appliqués aux
simulations en vue d’imposer différentes contraintes dynamiques et physiques connues. En-
suite, une étude sur la résolution sera menée pour en déterminer son impact sur la modélisation
des précipitations continentales antarctiques.
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2 Le modèle LMDz en Antarctique

Nous avons réalisé une simulation libre de guidage sur la période 2007-2010. Cette simula-
tion est de type AMIP, c’est à dire que les températures de surface océaniques et la fraction de
glace de mer sont imposées à partir d’observations, d’analyses opérationnelles ou de réanalyses
comme conditions aux limites. La seule composante du modèle IPSL prise en compte dans ce
type de simulation est la composante atmosphérique LMDz. Nous avons utilisé des tempéra-
tures de surface océaniques de type climatiques, celles-ci sont équivalentes aux températures
de surface océaniques historiques sur la période 2007-2010. La résolution de la grille utilisée
est de 3.75◦ de longitude par 2.5◦ de latitude avec 79 niveaux verticaux. Les points de grille au
sud de 82◦S, ainsi que les points de grille au nord de 60◦S ne sont pas pris en compte. Ceci afin
de pouvoir comparer le modèle LMDz et les observations de CloudSat dans les mêmes régions.

Lorsqu’il est confronté aux observations de CloudSat à une altitude de 1200 m.a.g.l., le
modèle LMDz présente un taux de précipitations continental 10% supérieur au taux de préci-
pitations observé par Palerme et al. (2014), et 16% supérieur au taux de précipitations de 160
mm.an−1 réévalué par Palerme et al. (2019). La figure 3.3 présente les profils moyens annuels
de précipitations observé avec CloudSat et simulé avec LMDz, avec une séparation des préci-
pitations selon un critère topographique de 2250 m. Les zones ombrées bleues correspondent
aux incertitudes sur la mesure de CloudSat déterminées et présentées dans le chapitre 1 dont la
gamme est [-13% +22%]. On constate donc que le profil simulé par le modèle LMDz sur l’en-
semble du continent antarctique reste en adéquation avec le profil moyen observé par CloudSat.

FIGURE 3.3 – Profils moyens de précipitations continentales observés par CloudSat (en bleu) et si-
mulés par LMDz (en magenta) sur la période 2007-2010 pour a) l’ensemble du continent antarctique ;
b) les régions périphériques dont la topographie est inférieure à 2250 m; c) le plateau continental où
la topographie dépasse 2250 m. Les incertitudes sur la mesure de CloudSat déterminées dans l’étude
Lemonnier et al. (2019a) (voir chapitre 1) sont indiquées par les aires bleues en transparence. d-e-f)
Mêmes résultats que a-b-c) zoomés entre 0 à 3000 m.a.g.l.
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FIGURE 3.4 – Différences relatives moyennes zonales a) des précipitations solides ; b) de la tempé-
rature ; c) de l’humidité spécifique entre le modèle LMDz et les produits de CloudSat. d), e) et f) re-
présentent les précipitations solides, température et humidité spécifique moyennes zonales de CloudSat.
Les contours noirs représentent les différences absolues des différentes variables considérées. Lorsque
le modèle sur-estime une variable observée, la couleur utilisée est le rouge.

Au-dessus des régions périphériques, la concordance entre les données et le modèle est encore
meilleure à 1200 m.a.g.l. avec un écart relatif de 12%. Cependant au-dessus du plateau conti-
nental, la concordance est moins bonne mais reste correcte, avec un écart relatif de 18%. Si
on s’intéresse aux niveaux supérieurs, en prenant en compte l’ensemble du continent, le mo-
dèle n’est plus inclus dans les incertitudes du satellite et l’écart augmente avec, par exemple
une différence de 28% à 3000 m.a.g.l. Au-dessus des régions périphériques antarctiques, cette
surestimation est plus marquée, atteignant parfois 50%, à l’instar de l’étude de Grazioli et al.
(2017a) montrant un écart notable entre le profil annuel d’accumulation d’un MRR et sa simu-
lation similaire par le modèle LMDz. Au contraire, au-dessus du plateau continental, le modèle
LMDz sous-estime les précipitations à partir de 4500 m.a.g.l.

Afin d’identifier plus précisément où sont situées les incohérences entre les observations
de CloudSat et les précipitations modélisées, nous avons réalisé une étude différentielle de
moyennes zonales de précipitations, température et humidité spécifique selon :

Xv,di f f =
Xv,LMDz−Xv,CDS

Xv,CDS
(3.3)

Avec Xv la variable à étudier. Les données de CloudSat, originellement calculées sur une grille
de 2◦ de longitude par 1◦ de latitude, ont été interpolées linéairement sur la grille de 3.75◦ de
longitude par 2.5◦ de latitude de LMDz.

La figure 3.4 présente les différences relatives des précipitations solides, de la température
et de l’humidité spécifique pour l’ensemble du continent antarctique et de l’océan sud entre
82◦S et 60◦S. Concernant les précipitations sur la figure 3.4.a, on remarque que le modèle
sous-estime les précipitations en basse altitude au-dessus des régions périphériques avec un
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écart allant jusqu’à 20 mm.an−1 soit un différentiel de 10%. Au-dessus du plateau continental
et à partir de 4000 mètres au-dessus du niveau de la mer (meters above sea-level, m.a.s.l.), le
modèle sur-estime fortement les précipitations, parfois jusqu’à un facteur 2. Les températures et
humidités spécifiques contenues dans les produits de CloudSat sont obtenues à partir de champs
opérationnels du European Center for Medium-Range Weather Forecast (ECMWF) nommés
Operational weather forecast (OPERA). On remarque sur la figure 3.4.b que le modèle LMDz
sur-estime la température moyenne zonale sous 6000 m.a.s.l., jusqu’à 20% sous 2000 m.a.s.l.,
puis le modèle LMDz et les champs OPERA concordent. Il est important de noter que le calcul
différentiel entre LMDz et OPERA se fait avec des degrés Celsius : une différence relative de
température est ainsi plus importante quand la température se rapproche de 0◦C alors qu’une
différence relative de 5◦C lorsque la température atmosphérique est proche de -60◦C semble
négligeable. En terme d’humidité spécifique, il y a des différences marquées sur toute la région
atmosphérique considérée : en comparaison avec OPERA, le modèle est trop humide sous
5000 m.a.s.l. et ne déplace pas assez d’humidité spécifique à plus haute altitude où on note une
différence de plus de 20%.

Cette comparaison à l’échelle continentale a permis d’identifier les différences entre le mo-
dèle LMDz et les produits de CloudSat. Le modèle LMDz présente un biais humide dans les
premières strates atmosphériques et présente également un biais chaud au-dessus des régions
océaniques (de 1 à 2◦C). Les taux de précipitations océaniques et au-dessus des régions péri-
phériques observés par CloudSat sont proches des taux de précipitations simulés par le modèle
LMDz. Si les températures entre le LMDz et OPERA coïncident à plus haute altitude, le mo-
dèle devient trop sec par rapport à OPERA (>5000 m.a.s.l.). On observe une surestimation
importante du flux de précipitations modélisé par rapport à CloudSat dans les couches les plus
élevées de la troposphère et au-dessus du plateau continental.

Le modèle présente ainsi des taux de précipitations moyens cohérents avec les données au
dessus des régions périphériques et océaniques, ainsi que des taux de précipitations simulés
plus importants au-dessus du plateau continental que ceux dérivés de CloudSat, tout en étant
plus chaud et plus humide que le produit OPERA.

125



Chapitre 3. Étude comparative des précipitations simulées par le modèle LMDz

2.1 Configuration libre du modèle LMDz

2.1.a Étude géographique des différences entre LMDz et CloudSat-OPERA

Afin de comprendre les dissemblances entre le modèle LMDz et les produits de CloudSat,
à l’instar de la section précédente, nous avons étudié des moyennes zonales de précipitations,
températures et humidités spécifiques au-dessus de plusieurs régions selon un découpage géo-
graphique présenté en section 2.4 du chapitre 2 avec une simulation dont la résolution hori-
zontale est de 96x71 points (3.75◦ de longitude pour 2.5◦ de latitude). La figure 3.5 synthétise
les zones topographiques discutées au sein d’une même région, avec le plateau continental, la
région périphérique ou pente topographique de la calotte, et la région océanique.

2.1.a.1 En Antarctique est
La figure 3.6 présente les différences relatives des précipitations solides, de la température

et de l’humidité spécifique au-dessus de la région est de l’Antarctique. Au prime abord, on
remarque les mêmes comportements que pour l’ensemble du continent antarctique : les pré-
cipitations modélisées sont plus faibles que les précipitations observées au-dessus des régions
périphériques, un biais chaud de température est identifié au-dessus des régions océaniques et
le modèle est moins humide qu’OPERA au-dessus du continent.

FIGURE 3.5 – Schéma des zones topographiques discutées au sein d’une région étudiée.
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FIGURE 3.6 – Mêmes résultats que ceux présentés sur la figure 3.4 pour l’Antarctique continental est.

En étudiant de plus près ces coupes pour chacune des variables, les différences relatives
sont plus importantes par rapport à ce qui était observé avec l’ensemble du continent. Sur
la figure 3.6.a, le modèle simule 20% moins de précipitations solides que dans les observa-
tions en-dessous de 4000 m.a.s.l. puis on retrouve une surestimation de plus de 100% pour de
faibles taux de précipitations (différence absolue de moins de 5 mm.an−1) dans la haute tro-
posphère au-dessus des régions périphériques de l’Antarctique est. À l’inverse, sur le plateau,
les précipitations modélisées sont fortement sur-estimées jusqu’à 9000 m.a.s.l. puis fortement
sous-estimées en haut de la troposphère avec une différence atteignant 50%. Les différences
de température présentées sur la figure 3.6.b indiquent un biais chaud moyen de 1◦C dans le
modèle LMDz toujours présent au-dessus des zones océaniques mais quasiment absent au-
dessus du plateau continental. On note cependant une différence absolue de quelques degrés
Celsius pour des températures très faibles à très haute altitude. Sur la figure 3.6.c présentant
les différences d’humidité spécifique, on retrouve une humidité sur océan 10% plus importante
dans le modèle LMDz que dans le produit OPERA avec une différence absolue de 0.1 g.kg−1.
Le modèle présente une incapacité à advecter de l’humidité au-dessus du plateau continental
car les différences avec OPERA atteignent 40% pour une différence absolue d’environ 0.01
g.kg−1 là où les quantités d’eau atmosphérique sont de quelques centièmes de grammes d’eau
par kilogramme d’air.

Cette comparaison en Antarctique est met en avant les difficultés du modèle LMDz à conte-
nir son humidité au-dessus du plateau continental. Cette humidité semble s’accumuler en marge
du continent au-dessus des régions océaniques, et des précipitations trop intenses pourraient
agir comme puits d’eau atmosphérique au-dessus des régions continentales.
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FIGURE 3.7 – Mêmes résultats que ceux présentés sur la figure 3.4 pour l’Antarctique continental
ouest.

2.1.a.2 En Antarctique ouest
La figure 3.7 présente les différences relatives des précipitations solides, de la tempéra-

ture et de l’humidité spécifique au-dessus de la région continentale ouest de l’Antarctique.
Contrairement à l’Antarctique est et au régime général du continent, on ne retrouve pas de
sous-estimation des précipitations modélisées au-dessus des régions périphériques de l’An-
tarctique. Cependant la comparaison entre LMDz et OPERA montre un biais chaud dont la
valeur n’excède pas 1◦C au-dessus de toute la région concernée sous 7000 m.a.s.l. et un biais
humide sous 4000 m.a.s.l. qu’il soit sur océan ou sur la partie ouest du continent.

Selon les observations de CloudSat, les précipitations sont organisées de la même manière
à l’ouest et à l’est de l’Antarctique, ce qui n’est pas le cas dans les simulations LMDz. Sur
la figure 3.7.a, on observe une surestimation des précipitations au-dessus de l’ensemble de la
région ouest, incluant l’océan Austral jusqu’à 60◦S. Les différences les plus faibles sont loca-
lisées au-dessus des régions périphériques où l’on retrouve des différences relatives dans les
basses couches allant de 20% à 80% pour une différence absolue de 50 à 100 mm.an−1. En re-
vanche, au-dessus du plateau continental, on retrouve des différences relatives dont les valeurs
dépassent parfois 100 % et où les différences absolues atteignent 50 mm.an−1 lorsque les taux
de précipitations observés ne dépassent pas 100 mm.an−1. Sur la figure 3.7.b, on observe ce
même biais chaud dans le modèle LMDz en comparaison avec le produit OPERA. Contraire-
ment à l’Antarctique est, il est présent sur toute la région étudiée en-dessous de 7000 m.a.s.l.
et légèrement plus fort au-dessus des régions océaniques. La coupe zonale différentielle d’hu-
midité spécifique présentée sur la figure 3.7.c montre un biais humide dans le modèle LMDz
partout en-dessous de 4000 m.a.s.l. alors qu’en Antarctique est, on retrouvait un biais sec au-
dessus des régions continentales. Au delà de cette altitude, l’atmosphère modélisée par LMDz
devient plus sèche en comparaison avec les valeurs d’humidité spécifique données dans le pro-
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FIGURE 3.8 – Mêmes résultats que ceux présentés sur la figure 3.4 pour la péninsule Antarctique.

duit OPERA, avec des différences pouvant aller jusqu’à 30% pour moins de 0.01 g.kg−1 de
différence absolue, ce qui représente de très faibles quantités d’eau atmosphérique.

Avec des précipitations modélisées plus importantes que les observations de CloudSat,
l’ouest de l’Antarctique reste une région trop humide. La proximité de la péninsule, par la
barrière topographique qu’elle représente face à la circulation générale circumpolaire, pourrait
être un facteur d’accumulation d’eau dans cette région.

2.1.a.3 Au survol de la péninsule
La figure 3.8 présente les différences relatives des précipitations solides, de la température

et de l’humidité spécifique au-dessus de la péninsule Antarctique. Dans ce cas particulier où les
conditions synoptiques interagissant avec la topographie génèrent de très fortes précipitations,
le modèle LMDz semble ne pas simuler suffisamment de précipitations solides en basse altitude
en comparaison avec les observations.

La péninsule est une région particulière où les précipitations sont très importantes en raison
du prolongement de sa topographie à travers le courant circumpolaire Antarctique. À partir des
observations de CloudSat, nous avons réalisé une carte des précipitations à 1200 m.a.g.l. qui
montre plus précisément les taux de précipitations le long de la péninsule (voir figure 2.7 du
chapitre 2). La figure 3.8.a montre les différences entre le modèle LMDz et les observations de
CloudSat. Nous pouvons constater que les précipitations solides modélisées sont plus faibles
tout au long de la péninsule, atteignant parfois des différences relatives de 40% pour des diffé-
rences absolues allant de 50 mm.an−1 entre 70◦S et 80◦S à plus de 100 mm.an−1 à la pointe de
la péninsule. Au delà de 5000 m.a.s.l., le modèle sur-estime de nouveau les précipitations avec
plus de 100 % de différence sur de très petits taux de précipitations (inférieurs à 10 mm.an−1).
Sur la figure 3.8.b, on retrouve un biais chaud local de plus de 20% au-dessus de la pointe
de la péninsule puis un biais généralisé aux régions périphériques antarctiques. La figure 3.8.c
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FIGURE 3.9 – Mêmes résultats que ceux présentés sur la figure 3.4 pour les ice-shelves de l’Antarctique
ouest

présente les différences relatives et absolues d’humidité spécifique entre le modèle LMDz et le
produit OPERA. Dans le cas de la péninsule, on retrouve une structure rappelant l’Antarctique
est, avec un biais humide en basse altitude au-dessus des régions océaniques et de la pointe de
la péninsule, puis un biais très sec atteignant 40 % au-dessus des régions continentales de la
péninsule et à haute altitude.

L’étude de la région péninsulaire de l’Antarctique a montré que les précipitations modé-
lisées sont plus importantes que les précipitations observées à haute altitude et ceci dans une
atmosphère moins humide. Les taux de précipitations simulés sont plus faibles que les observa-
tions de CloudSat au-dessus de la péninsule. Cette différence peut être notamment justifiée par
la résolution horizontale de la topographie, donc du forçage topographique des masses d’air le
long de pentes trop douces qui est à l’origine de précipitations modélisées trop faibles.

2.1.a.4 Dans le prolongement des glaciers maritimes
Les ice-shelves du continent antarctique sont une région particulièrement intéressante. La

présence d’épais glaciers prolongés de plateformes de glace sur une surface totalement plane
a une influence certaine sur les précipitations et les nuages. La figure 3.9 présente les compa-
raisons entre CloudSat et le modèle LMDz, et on retrouve des différences relatives et absolues
zonales semblables à celles de la région continentale de l’Antarctique ouest.

Les différences relatives et absolues des précipitations solides entre le modèle LMDz et
les observations de CloudSat sont présentées sur la figure 3.9.a. On remarque que le modèle
sur-estime les précipitations sur toute la région étudiée. Jusqu’à 5000 m.a.s.l., cette suresti-
mation ne dépasse pas 100% mais cette valeur différentielle est atteinte dans les couches plus
élevées de la troposphère. La figure 3.9.b présente de nouveau un biais chaud dans le modèle
LMDz de plus de 20% pour 2◦C à basse altitude et au-dessus de l’océan. Il est important de
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noter sur la figure 3.9.c que les différences entre données et modèle pour l’humidité semblent
corrélées/anti-corrélées avec les différences de précipitations. À partir de l’altitude où le mo-
dèle présente un biais sec d’humidité spécifique, on constate une surestimation relativement
importante des taux de précipitation. Ce biais sec atteint une valeur relative importante de plus
de 30%. On relève également qu’à basse altitude, le modèle est 20% plus humide que le produit
OPERA pour des différences absolues de l’ordre de 0.1 g.kg−1.

L’étude de cette région rappelle des comportements de précipitations et humidités spé-
cifiques observés en Antarctique continental ouest. Les précipitations modélisées sont plus
importantes que les observations de CloudSat et la circulation du modèle LMDz semble accu-
muler beaucoup d’humidité dans l’ensemble de la région ouest.

2.1.b Quelles sont les différences majeures entre le modèle LMDz et CloudSat?

La comparaison par régions du modèle LMDz avec les produits de CloudSat/OPERA a
mis en évidence une surestimation des précipitations modélisées au-dessus de l’ensemble des
régions continentales dans une atmosphère plus humide à basse altitude et plus sèche à haute
altitude que ce que montre le produit OPERA. À l’inverse, et à l’exception de l’Antarctique
ouest, le modèle simule des précipitations cohérentes avec CloudSat à basse altitude au-dessus
des régions périphériques et océaniques dans une atmosphère trop chaude et trop humide.

Les précipitations en Antarctique étant générées par des déplacements atmosphériques à
large échelle à l’encontre des pentes topographiques de la calotte, on vérifiera si le modèle
génère une circulation générale adéquate dans la section suivante. On étudiera également à
l’aide de simulations guidées si le forçage de la dynamique du modèle réduit les biais chauds et
humides, tout en améliorant la cohérence des précipitations observées et modélisées au-dessus
du plateau, des régions périphériques et des régions océaniques.
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2.2 Configurations guidées du modèle LMDz

2.2.a Comment guide-t-on un modèle de circulation générale?

Pour vérifier si le modèle simule une circulation atmosphérique à large échelle correcte
pour laquelle les précipitations restent cohérentes avec la climatologie de CloudSat, nous avons
réalisé un certain nombre de simulations guidées. Pour ce faire, selon Coindreau et al. (2007),
les champs météorologiques à large échelle du modèle LMDz (vents, température, humidité
spécifique) sont orientés par des champs météorologiques analysés du modèle ECMWF – gé-
néralement les réanalyses ERA-Interim, utilisées pour cette étude – en ajoutant un terme de
relaxation non-physique aux équations des variables prognostiques du modèle :

∂Xv

∂t
= F(Xv)+

Xa
v −Xv

τ
(3.4)

où Xv représente une variable guidée du modèle LMDz, F est un opérateur qui décrit le pro-
cessus dynamique ou physique considéré déterminant la tendance de Xv, Xa

v est la variable du
modèle ECMWF et τ est la constante de temps pour laquelle on applique une relaxation sur la
variable Xv. Le choix de τ est important pour laisser s’exprimer la physique du modèle. Pour
cette étude, nous avons choisi les valeurs de τ afin de guider efficacement la dynamique tout en
laissant la thermodynamique du modèle s’ajuster. Les différentes simulations ainsi que leurs
guidages respectifs sont synthétisés dans le tableau 3.1.

TABLE 3.1 – Tableau récapitulatif des constantes de relaxation τ sélectionnées pour les simulations
étudiées.

Simulation Guidage en vent Guidage en température Guidage en humidité spécifique
96x71_nog
96x71_gUV τ = 3 h
96x71_gUVT τ = 3 h τ = 12 h
96x71_gUVTQ τ = 3 h τ = 12 h τ = 12 h

La simulation 96x71_nog est discutée dans la section précédente. À partir de cette simu-
lation, des guidages ont été agrégés étape par étape, pour ajouter une contrainte physique ou
dynamique supplémentaire. Cela nous a permis de contrôler champs après champs le modèle
LMDz afin de tester la sensibilité des précipitations aux paramétrisations du modèle à un état
physique et dynamique connu. La simulation 96x71_gUV est une simulation où seuls les vents
sont guidés, ce qui permet ainsi de contrôler l’ensemble des déplacements de masses d’air du
modèle. Ce guidage est important car il a été démontré dans le précédent chapitre que les pré-
cipitations en Antarctique sont contrôlées par l’advection forcée de masses d’air le long de la
calotte polaire (voir section 2.6 du chapitre 2). Les simulations 96x71_gUVT (guidée en vents
et température) et 96x71_gUVTQ (guidée en vents, température et humidité spécifique) sont des
guidages en deux étapes qui permettent de contrôler l’état thermodynamique du modèle. Pour
des questions de stabilité du modèle, il est important de guider l’humidité avec la température
plutôt que de guider l’humidité seule.
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Dans la section suivante, afin de comprendre puis de décrire comment chacune des va-
riables guidées du modèle LMDz impacte les processus de précipitations de ce même modèle,
nous comparerons plusieurs variables prognostiques à l’échelle hémisphérique puis selon des
moyennes zonales du continent.

2.2.b Étude de la structure atmosphérique de l’hémisphère sud

La figure 3.10 représente l’évolution mensuelle moyenne de la pression au niveau de la
mer en fonction de la latitude de différents produits : produit de réanalyse ERA-Interim utilisé
pour guider les modèles, produit opérationnel OPERA utilisé dans les produits de CloudSat,
et produits des différentes simulations présentées dans le tableau 3.1. Étudier l’évolution de
la pression au niveau de la mer permet de vérifier si la cyclogenèse, à l’origine des fronts
océaniques précipitants, est correctement simulée. Notons que les méthodes d’interpolation de
la pression au niveau de la mer dans les régions continentales diffèrent entre le modèle ECMWF
et le modèle LMDz. Il n’est donc pas pertinent de comparer l’évolution de la pression moyenne
au niveau de la mer entre 70◦S et le pôle sud, nous étudions donc ici uniquement les régions
océaniques et côtières.

Sur les figures 3.10.a et 3.10.b obtenues à partir des produits du modèle ECMWF, on re-
marque une cyclogenèse similaire, avec un rail de dépressions situé à 65◦S. Les systèmes dé-
pressionnaires les plus forts se produisent entre septembre et décembre, avec un minimum
de 980 hPa en octobre, puis entre février et mars. La figure 3.10.c présente l’évolution de la
pression au niveau de la mer pour la simulation 96x71_nog. Contrairement aux produits du
modèle ECMWF, cette simulation présente un rail de dépressions homogène sur toute la pé-
riode moyenne considérée et localisé au nord de 65◦S, dont la valeur minimale est de 990 hPa.
Lorsque le vent est contrôlé à l’aide du produit ERA-Interim dans la simulation 96x71_gUV,
sur la figure 3.10.d, le rail dépressionnaire est resitué à une latitude plus cohérente, mais reste
assez homogène sur toute la période moyenne considérée avec une valeur minimale oscillant
entre 980 et 985 hPa. Enfin sur les figures 3.10.e et 3.10.f, lorsque les champs de tempéra-
ture et d’humidité spécifique sont contraints par le guidage, on retrouve une évolution du rail
dépressionnaire circumpolaire cohérente avec les réanalyses, avec un premier minimum entre
septembre et janvier plus significatif que le second entre janvier et mars.

La figure 3.11 présente des variables synoptiques des différentes simulations listées dans
le tableau 3.1. Chacune des variables présentées dans cette figure sera discutée dans l’une des
sections suivantes.

2.2.b.1 Structure atmosphérique en surface
La première ligne de la figure 3.11 correspond à la pression moyenne au niveau de la mer

pour l’ensemble des simulations considérées sur la période allant de 2007 à 2010. Sur la carte
de la simulation 96x71_nog, on remarque un rail de dépressions peu intense en comparaison
des produits ERA-Interim et OPERA ainsi que la présence de l’anticyclone Antarctique qui
déborde tout autour du continent. La carte de la simulation 96x71_gUV présente une struc-
ture atmosphérique très différente, avec une région dépressionnaire importante en périphérie
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FIGURE 3.10 – Évolution mensuelle moyenne des pressions au niveau de la mer en fonction de la
latitude sur la période 2007-2010 a) du produit de réanalyse ERA-Interim utilisé pour guider les modèles
de climat ; b) du produit opérationnel OPERA contenu dans les produits de CloudSat ; c) de la simulation
libre de guidage du modèle LMDz; d) de la simulation 96x71_gUV avec guidade en vent ; e) de la
simulation 96x71_gUVT avec guidade en vent et température ; f) de la simulation 96x71_gUVTQ avec
guidade en vent, température et humidité. Les pressions sont exprimées en hPa.
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de la partie ouest de l’Antarctique ainsi qu’une région dépressionnaire moins intense mais ho-
mogène le long des côtes de l’Antarctique est. Sur les cartes des simulations 96x71_gUVT et
96x71_gUVTQ, les dépressions sont moins importantes, notamment du côté ouest de l’Antarc-
tique. Le long des régions périphériques de l’Antarctique est, la région dépressionnaire homo-
gène observée dans la simulation où seul le vent est guidé, est séparée en deux plus petites
dépressions, l’une à 90◦E de longitude, et la seconde à 30◦E.

La seconde ligne de la figure 3.11 correspond à la direction et à la vitesse du vent à 10
m.a.g.l., représentées par des vecteurs, sur une carte des précipitations en surface (solides et
liquides). On constate que les vents qui dévalent les pentes de la calotte (i.e. les vents cata-
batiques) sont qualitativement bien représentés dans chacune des simulations. La position du
courant atmosphérique circumpolaire diffère entre la simulation 96x71_nog et les trois autres
simulations. Les vecteurs de vents les plus proches du continent antarctique n’indiquent ni les
mêmes forces, ni les mêmes directions. Sur la première simulation, ces indicateurs de vents
semblent suivre la direction des vents qui dévalent la calotte vers les régions océaniques, alors
que dans les suivantes, les vecteurs en périphérie du continent sont orientés dans le même sens
que les deux rangées de vecteurs situées en périphérie des cartes, indiquant précisément le
sens du courant circumpolaire. Concernant les précipitations de surface, on remarque sur la
carte de la simulation 96x71_nog que les précipitations océaniques sont considérables, notam-
ment à l’ouest de la pointe de l’Amérique du Sud. En périphérie du continent antarctique, les
taux de précipitations de surface sont finalement plutôt faibles, ne dépassant pas 700 mm.an−1.
Le guidage en vent de la simulation 96x71_gUV, en rapprochant le courant circumpolaire de
l’Antarctique, augmente également les précipitations de surface en périphérie du continent. On
remarque ainsi des régions le long de la côte est où les précipitations sont très fortes avec des
taux de surface allant jusqu’à 1000 mm.an−1. De manière générale, les précipitations au-dessus
des régions océaniques sont moindres que dans la simulation non guidée. Avec la contrainte
sur les champs de température dans la simulation 96x71_gUVT, les taux de précipitations sur
continent semblent identiques à une simulation où seuls les champs de vents sont contraints,
mais les taux de précipitations à la surface des océans sont plus bas. Enfin lorsque l’on contraint
les champs d’humidité et que l’on contrôle leur advection, les précipitations océaniques chutent
drastiquement et les seuls taux importants de précipitations qui perdurent sont localisés le long
des côtes est et ouest du continent, et le long de la péninsule. Le forçage des champs d’humidité
spécifique permet de mettre en évidence un biais humide très important dans le modèle LMDz,
probablement responsable d’un excès de précipitations au-dessus des zones océaniques.

2.2.b.2 Structure atmosphérique à 850 hPa
Les troisième et quatrième lignes de la figure 3.11 présentent l’organisation géographique

de la structure atmosphérique à 850 hPa. Entre les simulations 96x71_nog et 96x71_gUV,
les températures à 850 hPa sont identiques. Lorsque l’on guide les champs de température
dans la simulation 96x71_gUVT, les températures atmosphériques au-dessus des ice-shelves,
ainsi qu’au-dessus des océans sont plus basses que dans les simulations où les advections de
température s’organisent librement. Il ne semble pas y avoir d’impact supplémentaire sur les
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FIGURE 3.11 – Organisation géographique moyenne des variables synoptiques du modèle LMDz sur la
période 2007-2010. La première colonne correspond à la simulation 96x71_nog, la seconde colonne à
la simulation 96x71_gUV avec guidage en vent, la troisième colonne à la simulation 96x71_gUVT avec
guidage en vent et en température et la dernière colonne à la simulation 96x71_gUVTQ avec guidage de
l’ensemble des variables prognostiques du modèle.

136



2. Le modèle LMDz en Antarctique

FIGURE 3.11 – Chaque ligne correspond respectivement à la pression moyenne au niveau de la mer, au
vent à 10 m.a.g.l. (vecteurs noirs) et aux précipitations de surface, à la température à 850 hPa, au vent
(vecteurs noirs) et aux précipitations à 850 hPa, à la température à 500 hPa, au vent (vecteurs noirs) et
aux précipitations à 500 hPa.
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températures lorsque l’on guide le modèle LMDz en humidité spécifique dans la simulation
96x71_gUVTQ.

Lorsque l’on compare les champs de vents et les précipitations à 850 hPa des simulations
96x71_nog et 96x71_gUV, on remarque un comportement analogue aux différences de surface.
Le courant circumpolaire est plus proche de l’Antarctique avec le guidage des champs de vents,
et on peut observer des événements de précipitations très accentués le long de la péninsule et
en Terre Adélie. Les précipitations océaniques sont également plus faibles, et le sont encore
plus quand on observe la carte correspondant à la simulation 96x71_gUVT. Lorsque l’on guide
les champs d’humidité spécifique du modèle, les précipitations sont généralement plus faibles,
mettant à nouveau en lumière un biais humide généralisé à l’hémisphère sud.

2.2.b.3 Structure atmosphérique à 500 hPa
Les deux dernières lignes de la figure 3.11 présentent l’organisation géographique de la

structure de l’atmosphère à 500 hPa. Sur les cartes de température, on constate que le cœur
du continent antarctique est plus froid dans la simulation 96x71_nog que dans la simula-
tion 96x71_gUV où les champs dynamiques sont guidés avec des champs réanalysées du
modèle ECMWF. Une fois que les champs de température sont contraints dans la simula-
tion 96x71_gUVT, l’ensemble de la structure atmosphérique est réchauffée, tant au-dessus du
continent que des régions océaniques. Il n’y a presque aucune différence entre les simulations
96x71_gUVT et 96x71_gUVTQ puisque les champs de température sont contraints dans ces
deux simulations.

Les champs dynamiques de la simulation 96x71_nog correspondent avec les champs de
vents de la simulation 96x71_gUV, contrairement aux champs plus proches de la surface. Le
guidage en vent impacte peu la direction des vents à grande échelle mais plutôt leur force. Ainsi
on peut constater que les vents sont plus intenses dans la simulation 96x71_gUV. Les précipi-
tations sont aussi plus importantes dans la simulation où les champs de vent sont contraints.
Comme pour la surface et la proche-surface à 850 hPa, le guidage en température de la simu-
lation 96x71_gUVT diminue les précipitations à 500 hPa au-dessus des océans. On observe
une chute importante généralisée à tout l’hémisphère sud des taux de précipitations lorsque les
champs d’humidité spécifique sont contraints.

Lorsque l’on guide un modèle de climat avec des champs de vents, de température et d’hu-
midité spécifique réanalysés, on modifie l’organisation générale de la structure atmosphérique
simulée. Il crée ainsi une circulation atmosphérique circumpolaire plus proche des champs de
ERA-Interim. Il existe aussi un biais humide important limitant les précipitations simulées,
comme observé précédemment. Contraindre le modèle à l’aide de champs réanalysés a permis
dans la section précédente de mettre à jour différents biais. Cela nous a notamment permis de
visualiser un biais humide important au-dessus de l’océan Austral, ainsi qu’une circulation cir-
cumpolaire sensiblement différente des réanalyses ERA-Interim. En considérant ces biais, et
en les annulant par l’intermédiaire du forçage atmosphérique, l’évaluation de la physique des
précipitations du modèle devient possible.
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2.2.c Organisation géographique des précipitations solides

La figure 3.12 présente des cartes de précipitations solides observées par CloudSat à diffé-
rents niveaux verticaux (1200 m.a.g.l., 2160 m.a.g.l., 3120 m.a.g.l. et 5040 m.a.g.l.) ainsi que
les cartes de précipitations solides correspondantes obtenues par les différentes simulations
présentées précédemment (voir tableau 3.1).

Les taux de précipitations observés au-dessus de l’océan Austral à 1200 m.a.g.l. sont d’en-
viron 500 mm.an−1, avec une région à l’est de la péninsule et en face de la baie de Weddell,
où ils chutent en-dessous de 300 mm.an−1. Au cœur du continent, les taux de précipitations
observés sont infimes, et ne dépassent pas quelques dizaines de mm.an−1. On remarque un très
fort taux de précipitations le long de la péninsule. À ce même niveau vertical, dans le modèle
LMDz, la simulation 96x71_nog ne produit pas assez de précipitations le long des régions pé-
riphériques antarctiques, et trop de précipitations au-dessus de l’océan Austral en marge du
continent. Sur le plateau continental, on a parfois des taux de précipitations jusqu’à deux fois
plus grands que ceux qui sont observés. La simulation 96x71_gUV, en réajustant la position
du courant circumpolaire, réduit également la taille et la force de l’anticyclone Antarctique
et augmente donc les précipitations modélisées le long des régions périphériques du continent.
Cependant ces taux de chutes de neige restent proches de ceux modélisés par la simulation libre
de guidage. Dans la simulation 96x71_gUVT, la contrainte sur la température n’a pas d’impact
sur l’organisation des précipitations, en comparaison avec la simulation 96x71_gUV mais les
taux de précipitations sur océan sont légèrement plus faibles. Lorsque l’on contraint les advec-
tions d’humidité spécifique, les taux de précipitations diminuent à l’échelle de l’hémisphère.
La simulation 96x71_gUVTQ modélise des précipitations dont l’organisation et les taux sont
comparables aux précipitations observées par CloudSat. Il est important de noter qu’aucune si-
mulation ne reproduit correctement les taux de précipitations observés le long de la péninsule.
Ceci peut être principalement dû à la résolution du modèle, trop grossière pour résoudre des
processus régionaux dépendants de la topographie.

L’étude des niveaux supérieurs présentée sur la figure 3.12 mène à des conclusions ana-
logues aux cartes observées à 1200 m.a.g.l. avec des taux plus faibles au fur et à mesure que
l’altitude augmente pour les simulations 96x71_gUV et 96x71_gUVT. En ce qui concerne la
simulation 96x71_gUVTQ, les précipitations à 2160 m.a.g.l. sont moins importantes que les
précipitations observées par CloudSat. À 1200 m.a.g.l., en résolvant le biais d’humidité spéci-
fique avec le guidage en vents, température et humidité, le modèle semble réduire les taux de
précipitations au-dessus de l’océan, se rapprochant ainsi des observations de CloudSat.

Les différents forçages discutés dans cette section semblent résoudre des biais dynamiques
(position du jet) et thermodynamiques (biais chauds et humides). Dans la section suivante, nous
étudierons ainsi l’impact de ces guidages sur les précipitations moyennes zonales du modèle
LMDz, en comparaison avec les observations de CloudSat.
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FIGURE 3.12 – Cartes de précipitations solides moyennes annuelles en mm.an−1. La première co-
lonne correspond à une altitude de 1200 m.a.g.l., la seconde colonne à une altitude de 2160 m.a.g.l.,
la troisième colonne à une altitude de 3120 m.a.g.l. et la dernière colonne à 5040 m.a.g.l. La dernière
ligne contient des cartes de précipitations observées par le radar du satellite CloudSat, les première, se-
conde, troisième, et quatrième lignes correspondent respectivement aux précipitations modélisées dans
les simulations 96x71_nog, 96x71_gUV, 96x71_gUVT et 96x71_gUVTQ
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3 Action du guidage sur les précipitations dans le modèle LMDz

3.1 Comparaisons de moyennes zonales observées et simulées

Les guidages appliqués au modèle LMDz y ont un impact sur l’organisation des structures
atmosphériques. Précédemment, nous avons évoqué l’influence de la position du jet en fonction
du forçage atmosphérique imposé au modèle. La position du courant circumpolaire à l’origine
des fronts dépressionnaires apportant les précipitations sur le continent se retrouve ainsi dépla-
cée de quelques degrés de latitude vers le nord dans une configuration où le modèle ne subit
aucun forçage atmosphérique.

Dans cette section, nous discuterons les différences relatives moyennes zonales entre les
simulations du modèle LMDz listées dans le tableau 3.1 et les observations de CloudSat.

3.1.a Guidage en vents

Les figures 3.13.a, 3.13.b et 3.13.c présentent les écarts relatifs et absolus de précipita-
tions, températures et humidités spécifiques entre le modèle LMDz et les observations des
produits de CloudSat entre 82◦S et 60◦S. Sur la figure 3.13.a, le modèle simule à présent plus
de précipitations que ce qui est observé par CloudSat au-dessus des régions périphériques avec
une surestimation de 20% et une différence absolue de 100 mm.an−1. Au-dessus du plateau
continental, on retrouve toujours des taux de précipitations solides plus importants que les ob-
servations de CloudSat, dont l’écart est au maximum d’un facteur 2. Lorsque l’on s’intéresse
aux différences relatives de température sur la figure 3.13.b, le biais chaud du modèle LMDz
qui était observé à basse altitude au-dessus des régions océaniques (voir figure 3.4.b) est plus
étendu et recouvre les régions périphériques du continent antarctique, et avec des tempéra-
tures 20% plus chaudes jusqu’à 3000 m.a.s.l. À haute altitude, les différences de températures
constatées entre le modèle LMDz libre de guidage et le produit de température OPERA du
modèle ECMWF étaient de l’ordre de plusieurs degrés Celsius, mais ne représentaient qu’une
faible différence relative en raison de températures très froides. Lorsque les champs de vents
du modèle LMDz sont contraints, ces différences absolues sont très réduites. La figure diffé-
rentielle pour l’humidité spécifique montre une différence plus grande entre la simulation de
LMDz et le produit OPERA. Lorsqu’il n’est pas guidé (voir 3.4.c), le modèle LMDz simule
trop d’humidité spécifique avec une différence d’environ 10% par rapport à OPERA en-dessous
de 5000 m.a.s.l. puis sous-estime l’eau atmosphérique d’environ 20% au-delà de cette altitude
quand les quantités d’humidité deviennent très faibles. Les champs dynamiques imposés dans
le modèle génèrent une surestimation à basse altitude jusqu’à plus de 30% d’humidité spéci-
fique au-dessus des régions océaniques et sous-estime les quantités d’eau atmosphérique dans
la haute troposphère.

3.1.b Guidage en vents et température

Les figures 3.13.d, 3.13.e et 3.13.f présente les écarts relatifs et absolus de précipitations,
températures et humidités relatives entre la simulation 96x71_gUVT et les produits de Cloud-
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FIGURE 3.13 – Différences relatives moyennes zonales des précipitations solides (première colonne),
de la température (deuxième colonne) et de l’humidité spécifique (troisième colonne) entre le modèle
LMDz et les produits de CloudSat. La première ligne correspond à la simulation 96x71_gUV, la seconde
ligne à la simulation 96x71_gUVT et la troisième ligne à la simulation 96x71_gUVTQ. Les couleurs
vont du rouge au bleu sur les trois premières lignes. Lorsque le modèle prévoit trop de précipitation,
de température ou d’humidité spécifique par rapport aux observations, la couleur choisie est rouge. Les
contours noirs représentent les différences absolues des différentes variables considérées. La dernière
ligne représente les observations de précipitations solides, température et humidité spécifique moyennes
zonales de CloudSat.
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Sat. Le guidage en température améliore la concordance entre le modèle et les observations
pour les précipitations dans les basses couches. Sur la figure 3.13.d, on retrouve des taux de
précipitations dont les différences n’excèdent pas 20% dans les premières strates atmosphé-
riques au-dessus des régions périphériques et de l’océan sud. Cependant, au-dessus du plateau
continental, ainsi qu’à haute altitude, les écarts persistent. Sur la figure 3.13.e, on remarque une
différence relative moyenne de 10 % sur l’ensemble de l’atmosphère entre le modèle LMDz et
le produit de température OPERA, avec un modèle plus chaud de 2◦C à 3◦C. Malgré le gui-
dage en température, un biais chaud persiste à basse altitude au-dessus des régions océaniques.
Comme le modèle LMDz est guidé en température avec un autre produit du modèle ECMWF,
le produit réanalysé ERA-Interim, nous avons comparé les deux produits et il s’avère que les
différences que nous notons en température, et en humidité spécifique (sous-section suivante)
sont issues de différences entre ces produits. Sur la figure 3.13.f, on remarque que le modèle
sur-estime largement l’humidité spécifique dans l’atmosphère, que ce soit en basse altitude ou
au sommet de la troposphère.

3.1.c Guidage en vents, température et humidité spécifique

Les figures 3.13.g, 3.13.h et 3.13.i présentent les écarts relatifs et absolus de précipitations,
températures et humidités relatives entre la simulation 96x71_gUVTQ et les produits de Cloud-
Sat. Sur la figure 3.13.h, on note que le biais de température issu du guidage des champs de
température du modèle LMDz est toujours présent, avec une surestimation de l’ordre de 10%
à 20% au-dessus des régions océaniques pour 2◦C à 3◦C de différence absolue. On remarque
également sur la figure 3.13.i que le modèle surestime l’humidité spécifique de 10% au-dessus
de toute la région considérée. Le modèle est donc asséché en comparaison avec ses autres confi-
gurations, et cela réduit également les taux de précipitations modélisées à basse altitude. Les
différences atteintes avec les précipitations observées atteignent une différence relative de 30%
au-dessus des régions océaniques, comme montré sur la figure 3.13.g, avec une surestimation
des précipitations au-dessus du plateau continental et à partir de 5000 m.a.s.l. dans le modèle.

3.1.d Effet du forçage atmosphérique sur les précipitations : discussion

Dans cette section, nous avons observé l’effet du forçage atmosphérique sur la simulation
des précipitations du modèle LMDz à l’aide de moyennes zonales sur l’ensemble du conti-
nent antarctique. Dans une configuration où le modèle ne subit aucun guidage atmosphérique,
les précipitations océaniques et continentales simulées par LMDz sont cohérentes avec celles
observées dans les produits de CloudSat, avec tout de même un biais chaud et humide, ainsi
qu’une dynamique atmosphérique imprécise.

Le forçage en vent, ainsi que celui en vent et température permettent au modèle de simuler
des précipitations avec une dynamique en accord avec les réanalyses ERA-Interim. Avec ces
guidages le modèle présente un biais chaud et très humide (jusqu’à 40% au-dessus des régions
océaniques) et des taux de précipitations simulés plus importants que ceux qui sont observés,
mais la répartition géographique est meilleure.
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Enfin, lorsque le modèle est guidé en vents, température et humidité spécifique, les champs
dynamiques sont contraints, le biais humide est réduit et les taux de précipitations moyens
simulés sont plus faibles que ceux qui sont observés. La répartition géographique est cependant
bien meilleure. Notons que cette simulation 96x71_gUVTQ reste plus humide que la simulation
libre de guidage 96x71_nog mais que les taux de précipitations simulés sont plus faibles. Afin
de comprendre d’où provient cette différence, il est important d’évaluer la physique du modèle
en comparant des simulations guidées avec des simulations libres de guidage.

3.2 Précipitations modélisées avec et sans guidage

La figure 3.14 récapitule les différences moyennes zonales entre la simulation libre de
guidage du modèle LMDz 96x71_nog et la simulation 96x71_gUVTQ dont les champs de vents,
température et humidité spécifique sont guidés par les réanalyses du produit ERA-Interim.
Sur la figure 3.14.a, en surface, les précipitations modélisées dans les deux simulations sont
assez proches mais des différences apparaissent à partir de 1000 m.a.g.l. Les précipitations aux
moyennes altitudes (3000 à 6000 m.a.s.l.) sont moins intenses dans la simulation guidée. Au-
dessus du plateau à haute altitude, le modèle guidé sur-estime les précipitations solides. Afin
d’avoir une vision globale du cycle de l’eau en Antarctique, nous avons également présenté
l’eau nuageuse totale sur la figure 3.14.b dont les différences de quantité entre deux simulations
sont corrélées avec les écarts de taux de précipitations

Dans le modèle guidé, la quantité d’eau nuageuse le long de la pente topographique et au-
dessus des régions océaniques est plus importante que dans la simulation non-guidée, et ceci
est corrélé avec les taux de précipitations. Sur les figures 3.14.c et 3.14.d, le guidage impacte
peu les champs moyens de température mais la distribution d’humidité spécifique au-dessus
du continent diffère avec l’altitude de 10 à 30% entre les simulations guidée et libre. Dans
la simulation libre de guidage, l’humidité spécifique est plus importante à basse altitude mais
moins élevée à haute altitude que dans les observations. Le guidage redistribue la vapeur d’eau
et si on compare la simulation guidée aux observations, ce biais humide disparaît au-dessus
de l’océan Austral (voir figure 3.14.d). Cela semble suggérer que le modèle LMDz, lorsqu’il
est forcé en vents, température et humidité spécifique, simule une meilleure cyclogenèse et des
nuages plus réalistes.

Il faut vérifier si ces différences moyennes à l’échelle de l’Antarctique varient d’une région
à l’autre. Ainsi, dans la section suivante, une étude géographique est conduite selon le critère
admis en section 2.4 du chapitre 2.

3.2.a En Antarctique est

La première ligne de la figure 3.15 montre les différences relatives moyennes zonales des
précipitations, de l’eau nuageuse, des températures et humidités spécifiques en Antarctique est
entre une simulation libre et une simulation où tous les champs prognostiques sont guidés par
le produit de réanalyse ERA-Interim. Au-dessus du plateau continental, les précipitations sont
moindres dans la simulation libre de guidage que dans la simulation guidée. Cette différence
est également visible dans l’eau totale nuageuse. Le modèle guidé prévoit plus d’eau nuageuse
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FIGURE 3.14 – Différences relatives moyennes zonales a) des précipitations solides ; b) de l’eau to-
tale nuageuse ; c) de la température ; d) de l’humidité spécifique entre les simulations 96x71_nog et
96x71_gUVTQ du modèle LMDz. Les couleurs vont du rouge au bleu, le rouge signifiant que le modèle
prévoit plus de précipitation, d’eau nuageuse, de température ou d’humidité spécifique dans la simula-
tion 96x71_nog que dans la simulation 96x71_gUVTQ. Les contours noirs représentent les différences
absolues des différentes variables considérées.

sous 1500 m.a.s.l. au-dessus des régions océaniques et du plateau que dans la configuration
libre de guidage. Cela semble correspondre à un biais majeur d’humidité spécifique au-dessus
du plateau continental entre les deux simulations, avec un modèle guidé plus humide que le
modèle libre de guidage. Il y a quelques différences de température, cependant celles-ci ne
semblent pas avoir un impact aussi marqué que les différences d’eau nuageuse ou de vapeur
d’eau observées.

3.2.b En Antarctique ouest

Sur la seconde ligne de la figure 3.15, le comportement des précipitations est opposé à
l’organisation des structures atmosphériques observées en Antarctique est. Le modèle guidé
prévoit plus de précipitations dans le modèle non-guidé dans cette région polaire avec une dif-
férence de plus de 70% au-dessus des régions continentales et de presque 100% au-dessus des
régions océaniques. On retrouve également une différence de quantité d’eau nuageuse entre les
différentes simulations, avec un modèle non-guidé qui prévoit trop d’eau nuageuse au-delà de
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FIGURE 3.15 – Différences relatives moyennes zonales des précipitations solides (première colonne),
de la quantité d’eau nuageuse (deuxième colonne), de la température (troisième colonne) et de
l’humidité spécifique (quatrième colonne) entre les simulations 96x71_nog et 96x71_gUVTQ du
modèle LMDz.

146



3. Action du guidage sur les précipitations dans le modèle LMDz

FIGURE 3.15 – La première ligne correspond à la région continentale est, la seconde ligne à la région
continentale ouest, la troisième ligne à la région péninsulaire et la dernière ligne aux ice-shelves. Les
couleurs vont du rouge au bleu. La couleur est le rouge lorsque le modèle prévoit plus de précipita-
tion, de température ou d’humidité spécifique dans la simulation 96x71_nog que dans la simulation
96x71_gUVTQ considérée. Les contours noirs représentent les différences absolues des différentes va-
riables considérées.
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2000 m.a.s.l. mais moins de nuages que le modèle guidé à proximité de la surface des régions
océaniques et le long de la pente topographique. La différence de températures ne présente pas
de corrélations avec ce qui est observé pour les précipitations ou l’eau nuageuse. En revanche,
le modèle guidé est plus humide que l’autre et on observe deux zones situées en moyenne
altitude (<2000 m.a.g.l.), l’une sur le continent et l’autre sur des régions périphériques et océa-
niques où les taux d’humidité sont les mêmes entre les deux configurations de LMDz.

3.2.c Le long de la péninsule

La péninsule, montrée en troisième ligne de la figure 3.15, et dont les conditions clima-
tiques sont uniques en Antarctique en raison de sa position géographique, présente également
des différences importantes entre les deux simulations considérées. Contrairement à l’est et à
l’ouest, on remarque un écart notable de température en basse altitude au-dessus de la pointe
de la péninsule. Le modèle guidé génère plus de vapeur d’eau, avec une différence d’environ
40% avec le modèle libre de guidage au dessus des régions océaniques. Le modèle dans sa
configuration sans guidage modélise plus de précipitations à moyenne altitude mais moins de
précipitations à proximité de la surface que le modèle guidé. Il prévoit également moins d’eau
nuageuse à basse altitude (<2000 m.a.s.l.) et à haute altitude (>4000 m.a.s.l.).

3.2.d Au-dessus des ice-shelves

La dernière région à l’étude est celle qui regroupe les glaciers maritimes de l’Antarctique
sud, présentée en quatrième ligne de la figure 3.15. Au-dessus des ice-shelves, le modèle libre
de guidage génère plus de précipitations sous 5000 m.a.s.l. que le modèle guidé. Il simule
également plus de nuages de moyenne altitude, et moins de nuages bas. Le modèle guidé est
plus froid et plus humide que la configuration non-guidée dans cette région. Au-delà de 5000
m.a.s.l. et au dessus des régions périphériques, le modèle guidé simule plus de précipitations,
plus de nuages et est plus humide que le modèle libre de guidage.

3.2.e Conclusions sur le cycle de l’eau dans un modèle guidé

Le modèle libre de guidage simule des précipitations cohérentes avec les observations dans
une atmosphère trop chaude et trop humide. Lorsque l’on a guidé le modèle LMDz en vents,
celui-ci simule une dynamique correcte avec des précipitations plus importantes que le modèle
libre de guidage et un biais humide très important. Le guidage en température présente des
résultats similaires au modèle guidé en vent. Le guidage en humidité spécifique réduit le biais
humide, mais le modèle reste plus humide que la simulation libre de guidage et que les obser-
vations. Il simule pourtant de plus faibles précipitations que l’ensemble des autres simulations
et que les observations.

Nous avons vu dans cette section que l’Antarctique présente des taux de précipitations
plus importants dans le modèle guidé en vents, température et humidité spécifique, dans une
atmosphère plus humide et avec plus de nuages que le modèle libre de guidage. Il semble
également y avoir plus de nuages de basse altitude au-dessus des régions océaniques dans la
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configuration guidée. Lorsque le modèle est guidé, il simule moins de précipitations à l’ouest.
Pourtant l’atmosphère est plus humide, et le modèle simule plus de nuages de basse et haute
altitude, mais moins de nuages de moyenne altitude que la configuration libre de guidage.
Au-dessus de la péninsule, le modèle guidé simule une organisation des nuages proches de
l’Antarctique continental ouest, avec plus de nuages à basse altitude et moins de nuages de
moyenne altitude que dans le modèle libre de guidage. Le guidage génère plus de vapeur d’eau
au dessus des régions océaniques et il y a un biais chaud dans le modèle libre de guidage
au dessus des régions continentales. On retrouve également ce comportement au-dessus des
ice-shelves.

Lorsque le modèle LMDz est guidé en vents, température et humidité, il semble simuler
moins de précipitations à moyenne et basse altitude. Il simule une meilleure dynamique et
également moins de nuages à moyenne altitude (2000-4000 m.a.g.l.), ce qui semble être plus
réaliste. Il simule les couches nuageuses de basse atmosphère plus chargées en eau nuageuse
que dans le modèle libre de guidage, notamment sur le plateau continental est.
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3.3 Raffinement de la résolution horizontale

Les processus de précipitations solides en Antarctique résultent de l’interaction d’une masse
d’air déplacée le long d’une pente topographique. Plus la résolution horizontale du modèle est
faible, plus les reliefs sont moyennés. Afin de vérifier si la résolution du modèle modifie les
taux de précipitations ou leur organisation, il est nécessaire de comparer les simulations précé-
demment discutées avec des résolutions à plus haute résolution. Nous avons donc réalisé une
simulation, dont la configuration est nommée 144x142_gUVTQ. Elle a comme résolution celle
des simulations basse résolution CMIP6 admettant une grille de 2.5◦ de longitude sur 1.25◦

de latitude. Les champs de vents, de température et d’humidité spécifique sont guidés à partir
du produit réanalysé ERA-Interim avec des constantes de temps τ similaires aux simulations
précédemment étudiées.

La figure 3.16 présente des cartes de précipitations observées par le satellite CloudSat
et simulées par les configurations 96x71_gUVTQ et 144x142_gUVTQ du modèle LMDz. En
augmentant la résolution horizontale, les processus de précipitations le long de la péninsule
sont mieux résolus, atteignant 1000 mm.an−1 au-dessus de certaines régions. Les précipita-
tions le long des régions périphériques est et ouest de l’Antarctique sont cohérentes mais

FIGURE 3.16 – Cartes de précipitations solides moyennes annuelles en mm.an−1. La première co-
lonne correspond à une altitude de 1200 m.a.g.l., la seconde colonne correspond à une altitude de 2160
m.a.g.l., la troisième colonne est à une altitude de 3120 m.a.g.l. et la dernière colonne est à 5040 m.a.g.l.
La première ligne contient des cartes de précipitations observées par le radar du satellite CloudSat, la
seconde ligne représente des cartes de précipitations modélisées avec la configuration 96x71_gUVTQ et
la troisième ligne montre les résultats obtenus avec la simulation 144x142_gUVTQ
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FIGURE 3.17 – Différences relatives moyennes zonales entre la simulation 144x142_gUVTQ du mo-
dèle LMDz et les produits de CloudSat a) des précipitations solides ; b) de la température ; c) de l’hu-
midité spécifique d), e) et f) représentent les précipitations solides, température et humidité spécifique
moyennes zonales de CloudSat. Les couleurs vont du rouge au bleu sur les trois premières lignes, le
rouge signifiant que le modèle prévoit trop de précipitation, de température ou d’humidité spécifique
par rapport aux observations. Les contours noirs représentent les différences absolues des différentes
variables considérées.

les taux de précipitations sur le plateau continental restent trop élevées dans la simulation
144x142_gUVTQ par rapport aux observations satellitaires. À partir de 2160 m.a.g.l. et au
delà, le modèle LMDz dans sa version mieux résolue simule des précipitations localement plus
intenses le long des régions océaniques est (voir flèches rouges sur la figure 3.16), mais simule
moins de précipitations en amont des ice-shelves (voir flèches bleues sur la figure 3.16). Cela
est en meilleur accord avec les observations mais une sous-estimation perdure dans le modèle.
Les différences observées entre les taux de précipitations des deux configurations du modèle
LMDz peuvent être lié à une meilleure résolution des processus physiques ou au déplacement
du jet en fonction de la résolution du modèle. Cette observation est en accord avec les résul-
tats montrés dans l’étude de Arakelian and Codron (2012) qui met en évidence une relation
entre la position du jet et la résolution horizontale du modèle LMDz. À partir de 5040 m.a.g.l.,
le modèle sur-estime les précipitations par rapport aux observations de CloudSat au-dessus
des océans, notamment autour de l’Antarctique est. Sur l’ensemble des niveaux verticaux, le
modèle sur-estime les précipitations au-dessus du plateau continental.

La figure 3.17 représente les différences moyennes zonales relatives et absolues des pré-
cipitations, de la température et de l’humidité spécifique pour l’ensemble du continent antarc-
tique entre la simulation 144x142_gUVTQ et les produits de CloudSat. Sur les figures 3.17.b
et 3.17.c, on remarque un comportement du modèle similaire à celui observé dans la simula-
tion 96x71_gUVTQ. Les différences entre les champs de température et d’humidité spécifique
des réanalyses ERA-Interim et du produit OPERA sont à l’origine de ces différences. Sur la
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FIGURE 3.18 – Différences relatives moyennes zonales entre les simulations 96x71_gUVTQ et
144x142_gUVTQ du modèle LMDz a) des précipitations solides ; b) de l’eau nuageuse, c) de la tempéra-
ture ; d) de l’humidité spécifique. Les contours noirs représentent les différences absolues des différentes
variables considérées. Les couleurs vont du rouge au bleu sur les trois premières lignes, le rouge signi-
fiant que la simulation 96x71_gUVTQ prévoit plus de précipitation, d’eau nuageuse, de température ou
d’humidité spécifique par rapport à la simulation 144x142_gUVTQ. Les contours noirs représentent les
différences absolues des différentes variables considérées.

figure 3.17.a, le long des régions périphériques, les taux de précipitations observés et simulés
en basse altitude sont similaires. Comme discuté dans la figure 3.16, on remarque en moyenne
une sous-estimation des précipitations simulées en comparaison des précipitations observées.
Cependant, au-dessus du plateau continental et à partir de 5000 m.a.s.l., le modèle sur-estime
les précipitations avec des valeurs qui atteignent rapidement un facteur 2 par rapport aux pré-
cipitations observées.

Suite au parallèle réalisé entre les variables de la simulation 144x142_gUVTQ et les pro-
duits de CloudSat, la figure 3.18 présente une comparaison différentielle des précipitations, de
la température et de l’humidité spécifique entre les simulations 96x71_gUVTQ et 144x142_gUVTQ
du modèle LMDz. On constate que les champs moyens de température et d’humidité spécifique
sont presque identiques avec de très faibles variations locales. Dans la simulation 144x142_gUVTQ,
les précipitations sont plus importantes que dans la simulation à résolution horizontale plus
grossière avec une différence de 10 à 20 % sur le plateau continental et jusqu’à 30 % en
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moyenne altitude au-dessus des régions périphériques et océaniques. En ce qui concerne la
quantité d’eau nuageuse, on remarque également que le modèle avec une résolution plus fine
en simule plus, principalement à moyenne altitude, que la simulation 96x71_gUVTQ.

Dans la section précédente, nous avons constaté qu’à meilleure résolution horizontale, le
modèle LMDz génère plus de précipitations, notamment au-dessus des régions océaniques.
Cela semble corrélé avec des nuages plus importants à moyenne altitude dans ces régions. La
simulation guidée 96x71_gUVTQ sous-estime les taux de précipitations entre 1200 et 4000
m.a.g.l. par rapport aux observations de CloudSat. La simulation guidée en vents, température
et humidité spécifique représente le mieux les précipitations le long des pentes topographiques
de l’Antarctique. Une meilleure résolution horizontale réduit cependant l’écart entre le modèle
et les données. Cela peut s’expliquer par une circulation circumpolaire plus rapprochée du
pôle, une cyclogenèse en meilleur accord avec les réanalyses et une meilleure résolution de la
topographie de l’Antarctique, donc des précipitations orographiques.
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3.4 Variations saisonnières du modèle LMDz

S’il est important de simuler un taux de précipitations solides moyen annuel cohérent avec
les observations disponibles, il est également impératif de simuler une bonne évolution saison-
nière des précipitations en Antarctique. Dans un second temps, nous avons donc étudié les va-
riations saisonnières du modèle LMDz en divisant les données et simulations en quatre périodes
de trois mois : décembre-janvier-février (DJF), mars-avril-mai (MAM), juin-juillet-août (JJA),
septembre-octobre-novembre (SON). Pour une telle évolution saisonnière, l’étude de Palerme
et al. (2017) montre que les observations de CloudSat et les taux de chute de neige simulés par
ERA-Interim sont cohérents. Les simulations principalement discutées sont la configuration
libre de guidage 96x71_nog, et les deux simulations guidées en vents, température et humidité
spécifique 96x71_gUVTQ et 144x142_gUVTQ.

La figure 3.19 présente l’évolution saisonnière de CloudSat et des modèles à 1200 m.a.g.l.
au-dessus des régions périphériques de l’Antarctique et du plateau continental. Le satellite
montre qu’il y a un maximum de chutes de neige pendant la saison intermédiaire MAM de
275 mm.an−1 et un minimum en été (DJF) de 221 mm.an−1 sur les côtes antarctiques. Au-
dessus du plateau, l’évolution saisonnière observée est différente des côtes, avec un maximum
des précipitations en été (DJF) de 36 mm.an−1 et un minimum pendant les saisons froides
hivernale (JJA) et post-hivernale (SON) de 25 mm.an−1.

Les simulations discutées auparavant présentent des évolutions saisonnières différentes, en
fonction des guidages qui leur ont été imposés. Lorsque l’on considère la simulation initiale
qui est libre de guidage, l’évolution saisonnière diverge totalement de celle qui est observée
et présente deux maxima de taux de précipitations en été (DJF) de 268 mm.an−1 et en hiver
(JJA) de 279 mm.an−1 au-dessus des régions périphériques de l’Antarctique. Au-dessus de la
même région continentale, les simulations 96x71_gUV et 96x71_gUVT suivent une évolution
saisonnière similaire à celle observée par CloudSat. La simulation 96x71_gUVTQ présente une
variabilité saisonnière différente des observations, avec un minimum du taux de précipitations
moyen de 240 mm.an−1 en été (DJF) et un maximum en sortie d’hiver (SON) de 276 mm.an−1

FIGURE 3.19 – Variabilité saisonnière des taux de précipitations simulés par le modèle LMDz et obser-
vés par CloudSat à 1200 m.a.g.l. a) sur l’ensemble du continent au nord de 82◦ ; b) au-dessus des régions
périphériques (topographie<2250 m) et c) au-dessus du plateau continental (topographie>2250 m). La
zone bleutée autour des points de CloudSat correspond aux incertitudes de la mesure obtenues dans
l’étude Lemonnier et al. (2019a) (voir chapire 1). Les comportements saisonniers au-dessus des régions
périphériques des simulations 96x71_nog et 96x71_gUVTQ ne sont pas en accord avec les observations.
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FIGURE 3.20 – Cartes des différences relatives des taux de précipitations simulés par le modèle LMDz
par rapport aux observations de CloudSat à 1200 m.a.g.l. pour la simulation 96x71_nog. À gauche pour
la moyenne annuelle, à droite pour chaque saison. Les couleurs vont du bleu au rouge, cette dernière
signifiant que le modèle surestime les précipitations par rapport aux observations.

alors que les champs en vents, température et humidité suivent les réanalyses ERA-Interim.
Avec une meilleure résolution horizontale, cette dernière simulation semble décrire les préci-
pitations de manière plus efficace et correspond mieux aux observations. Au-dessus du plateau
continental (topographie > 2250 m), l’ensemble des simulations diverge avec les observations.
La simulation qui présente finalement une évolution saisonnière au plus proche des observa-
tions sur le plateau est la simulation 96x71_gUVTQ, mais elle prévoit trop de précipitations en
hiver par rapport aux équinoxes.

Afin de comprendre l’origine des différences entre les observations de CloudSat et les
simulations du modèle LMDz, nous avons réalisé des cartes différentielles des simulations par
rapport aux observations de CloudSat. Ceci permet de vérifier si les disparités constatées à
chaque saison sont à l’échelle continentale ou régionale.

La figure 3.20 présente pour chaque saison les différences relatives des taux de précipita-
tions simulés par le modèle LMDz par rapport aux observations de CloudSat à 1200 m.a.g.l.
pour la simulation 96x71_nog. Les différences annuelles montrent une compensation entre
sous-estimation et surestimation des précipitations sur les régions périphériques est, ainsi qu’une
forte surestimation des chutes de neige en Antarctique ouest et au-dessus des glaciers mari-
times. Les cartes saisonnières confirment la surestimation des chutes de neige au-dessus des
régions ouest pour chaque saison, que ce soit dans les régions continentales ou les glaciers
maritimes. Les précipitations saisonnières modélisées ne varient qu’en Antarctique est. Sur
le plateau continental, le modèle présente des précipitations plus importantes par rapport aux
données. Les précipitations qui sont observées le long des côtes s’étendent vers le plateau
continental, notamment dans les régions de Dronning Maud Land et en Terre Adélie.

Comme évoqué précédemment deux simulations qui ont des configurations de guidage
identiques mais une résolution horizontale différente ont des évolutions saisonnières totalement
différentes (voir figure 3.19). Les figures 3.21 et 3.22 permettent d’identifier plus en détail les

155



Chapitre 3. Étude comparative des précipitations simulées par le modèle LMDz

FIGURE 3.21 – Différences relatives moyennes zonales des précipitations solides (première colonne),
de la quantité d’eau nuageuse (deuxième colonne), de la température (troisième colonne) et de l’humi-
dité spécifique (quatrième colonne) entre les simulations 96x71_gUVTQ et 144x142_gUVTQ du modèle
LMDz. La première ligne correspond à la saison moyenne décembre-janvier-février (DJF), la seconde
ligne à la saison moyenne mars-avril-mai (MAM), la troisième ligne à la saison hivernale juin-juillet-
août (JJA) et la dernière ligne à la saison septembre-octobre-novembre (SON). Les couleurs vont du
rouge au bleu, le rouge signifiant que le modèle prévoit plus de précipitation, de température ou d’humi-
dité spécifique dans la simulation 96x71_gUVTQ que dans la simulation 144x142_gUVTQ considérée.
Les contours noirs représentent les différences absolues des différentes variables considérées.

FIGURE 3.22 – Page de droite – Cartes de pressions moyennes au niveau de la mer pour les simulations
96x71_gUVTQ (à gauche) et 144x142_gUVTQ (à droite). La première ligne correspond à la saison
moyenne décembre-janvier-février (DJF), la seconde ligne correspond à la saison moyenne mars-avril-
mai (MAM), la troisième ligne correspond à la saison hivernale juin-juillet-août (JJA) et la dernière
ligne correspond à la saison septembre-octobre-novembre (SON).
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FIGURE 3.22
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différences saisonnières de ces deux simulations. La première figure présente les différences
moyennes zonales saison par saison pour tout l’Antarctique entre les deux configurations du
modèle. La résolution de la simulation 144x142_gUVTQ a été dégradée afin d’être comparée
à la simulation 96x71_gUVTQ. La seconde figure présente des cartes de pression moyenne au
niveau de la mer entre les deux simulations pour chaque saison. Au-dessus des régions océa-
niques, on note des différences de taux de précipitations oscillant entre 20% et 40% entre les
simulations 96x71_gUVTQ et 144x142_gUVTQ. Le modèle ayant une résolution horizontale
plus fine par rapport à l’autre simule plus de précipitations. On note une différence similaire
pour l’eau nuageuse du modèle. En ce qui concerne les champs de température et d’humidité
spécifique, ils sont similaires entre les deux simulations.

Sur le plateau continental, la figure 3.19.c montre que le modèle 96x71_gUVTQ prévoit
plus de précipitations qu’à meilleure résolution. Dans la simulation 144x142_gUVTQ, le mo-
dèle simule plus d’eau nuageuse que dans l’autre simulation. On remarque cependant sur la
figure 3.21 que le modèle mieux résolu présente des taux de précipitations plus importants
dans la simulation 144x142_gUVTQ que dans l’autre. Cette différence peut être due à une
dégradation de la résolution horizontale en 96x71, car à plus haute résolution spatiale, la to-
pographie est mieux résolue avec 17 points en latitude du modèle LMDz entre 60◦S et 82◦S
contre 8. Cela peut aussi être lié à une mauvaise position du jet dans la simulation à plus basse
résolution. Sur la figure 3.19.b, on note deux différences principales pendant les saisons MAM
et JJA. Sur la figure 3.22, pendant ces saisons, les zones de basse pressions le long de l’Antarc-
tique est et le long de la côte ouest sont plus marquées dans la simulation 144x142_gUVTQ.
Ces zones dépressionnaires étant à l’origine des événements de précipitations sur les régions
périphériques, la différence observée sur l’évolution saisonnière du taux de précipitations est
probablement due à une dynamique différente entre les deux configurations.

La figure 3.23 présente les différences relatives saisonnières des taux de précipitations si-
mulés par le modèle LMDz par rapport aux observations de CloudSat à 1200 m.a.g.l. afin de
déterminer l’impact de la résolution horizontale sur le modèle LMDz. En été (DJF), les deux si-
mulations présentent des taux de précipitations similaires. On retrouve d’avantage de chutes de
neige en Antarctique est et au-dessus de l’océan Austral dans la simulation 144x142_gUVTQ.
Sur le plateau continental, les précipitations modélisées à basse résolution sont généralement
sur-estimées à cette saison en raison de la résolution horizontale. La simulation 144x142_gUVTQ
génère des taux de chutes de neige légèrement plus importants aux observations si l’on moyenne
les résultats pour lisser l’effet de l’échantillonnage de CloudSat. Pendant l’intersaison été-hiver
(MAM), le long des régions périphériques est, le comportement du modèle est similaire entre
les deux simulations. À l’ouest, la simulation 96x71_gUVTQ ne semble pas prévoir assez de
précipitations, que ce soit le long des côtes ou au-dessus de la péninsule. Comme vu précé-
demment, cela semble être lié à une cyclogénèse sensiblement différente due à la résolution
entre les deux simulations. Ce comportement se répète en hiver (JJA) où les précipitations à
l’ouest et le long de la péninsule sont sous-estimées dans la simulation 96x71_gUVTQ alors
qu’elles sont en accord avec CloudSat, voire légèrement plus importantes dans la simulation
144x142_gUVTQ. Lors du printemps (SON), on retrouve une organisation des précipitations
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FIGURE 3.23 – Cartes des différences relatives saisonnières des taux de précipitations simulés par
le modèle LMDz par rapport aux observations de CloudSat à 1200 m.a.g.l. pour les simulations
96x71_gUVTQ (colonne centrale) et 144x142_gUVTQ (colonne de droite). Les couleurs vont du rouge
au bleu. Lorsque le modèle prévoit plus de précipitations dans une simulation que dans les observations,
la couleur choisie est rouge. Les cartes de précipitations saisonnières de CloudSat sont montrées à titre
comparatif (colonne de gauche).
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similaire entre les deux simulations par rapport aux observations au dessus du continent antarc-
tique, mais avec de fortes surestimations des précipitations au dessus des régions océaniques et
le long des régions périphériques.

L’étude des variations saisonnières des précipitations en Antarctique montre que le modèle
peut simuler un taux de précipitations correct avec une évolution temporelle incohérente par
rapport à ce qui est observé, et inversement. Cela s’illustre d’abord par la configuration libre du
modèle. Si les champs dynamiques et physiques sont contraints, le modèle présente une évo-
lution saisonnière cohérente avec les observations de CloudSat, à l’exception de la simulation
96x71_gUVTQ. La position du jet qui contrôle la cyclogenèse du modèle est pourtant décalée
vers le nord, et le modèle est trop chaud et trop humide.

Lorsque le modèle est guidé en vents, température et humidité spécifique, l’évolution sai-
sonnière des précipitations de la simulation 96x71_gUVTQ diffère des observations pendant la
saison froide (MAM et JJA). Le modèle ne prévoit pas assez de précipitations, et cela est lié à un
rail de dépressions qui n’est pas assez marqué le long des côtes du continent antarctique. Ceci
est corrigé avec une résolution horizontale plus fine, ainsi la configuration 144x142_gUVTQ
du modèle LMDz présente une évolution saisonnière au-dessus des régions périphériques en
accord avec les observations. Au-dessus du plateau continental, le modèle mieux résolu gé-
nère plus de nuages et moins de précipitations que la configuration 96x71_gUVTQ de LMDz,
mais prévoit trop de précipitations par rapport aux observations avec une mauvaise évolution
saisonnière.
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4 Étude des précipitations continentales modélisées par LMDz

Comme cela a été montré dans la section précédente, le modèle guidé en vents, tempéra-
ture et humidité spécifique à plus haute résolution horizontale (simulation 144x142_gUVTQ)
simule des taux de précipitations moyens proches de ceux qui sont observés avec une évolution
saisonnière correcte.

Dans une configuration où les champs prognostiques sont guidés par les produits réanaly-
sées de ERA-Interim, le modèle LMDz présente des précipitations moyennes zonales à basse
altitude concordantes avec les observations de CloudSat. Dans cette section, nous allons regar-
der les distributions de précipitations modélisées afin d’étudier et de comparer leur comporte-
ment par rapport à celui des chutes de neige observées (voir section 2.5 du chapitre 2).

4.1 Profils de précipitations

La figure 3.24 présente les profils de précipitations continentales pour l’ensemble des si-
mulations précédentes. On en déduit que dans les régions périphériques, à basse altitude, l’en-
semble des simulations rejoignent les observations de CloudSat. La simulation 96x71_gUVTQ
présente d’excellents résultats entre 1200 et 2500 m.a.g.l. mais la modification de la résolution
horizontale sur cette simulation présente des taux de précipitations plus importants. À partir de
3500 m.a.g.l., toutes les simulations sur-estiment les précipitations avec des différences rela-
tives très grandes.

FIGURE 3.24 – Profils moyens de précipitations continentales observé par CloudSat (en bleu) et simulé
par la configuration 96x71 (en magenta) et la configuration 144x142 (en rouge) du modèle LMDz sur
la période 2007-2010 pour a) l’ensemble du continent antarctique ; b) les régions périphériques dont la
topographie est inférieure à 2250 m; c) le plateau continental où la topographie dépasse 2250 m. Les
incertitudes sur la mesure de CloudSat déterminées dans l’étude Lemonnier et al. (2019a) (voir chapitre
1) sont indiquées par les aires bleues en transparence. Les figures d), e) et f) montrent les mêmes résultats
sur les 3000 premiers mètres au-dessus de la surface locale.
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FIGURE 3.25 – Histogrammes des taux de précipitations en mm.hr−1 et leur évolution verticale a) si-
mulés au-dessus des régions périphériques (<2250 m) ; b) et du plateau continental ; c) et d) représentent
les mêmes résultats pour les taux de précipitations observés par le satellite.

Au-dessus du plateau continental, l’ensemble des simulations effectuées présente des taux
de précipitations plus importants que CloudSat et en dehors des barres d’erreurs sur la mesure.
La simulation la plus proche des observations est la configuration 96x71_nog qui ne présente
aucune contrainte sur ses champs prognostiques. À l’inverse, au-dessus de 5000 m.a.g.l., le
modèle sous-estime les précipitations dans toutes ses configurations.

4.2 Évolution verticale des histogrammes de taux de chutes de neige

Pour mieux comprendre les processus de précipitations, l’étude de la distribution des pré-
cipitations de CloudSat présentée en section 2.5 du chapitre 2 a été reproduite avec le modèle
LMDz. À partir de la configuration 144x142_gUVTQ, les variables simulées de précipitations
et de températures ont été extraites à chaque pas de temps physique du modèle. On obtient ainsi
une série d’extraction tri-dimensionnelle toutes les 15 minutes sur la période allant de 2007 à
2010, ce qui représente plusieurs millions de valeurs de précipitations modélisées entre 1200 et
10000 m.a.g.l. Afin de conserver une cohérence avec les distributions de précipitations obser-
vées, les profils de précipitations simulés par le modèle LMDz ont été interpolés verticalement
à la résolution du satellite tous les 240 m.
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FIGURE 3.26 – Diagrammes de densité des précipitations en mm.hr−1 et températures en ◦C au-dessus
des régions périphériques (topographie<2250 m) et du plateau continental (topographie>2250 m).

À partir de ce jeu de données simulées, nous avons reproduit des histogrammes de taux
de précipitations en mm.hr−1 pour des distributions de précipitations à un niveau donné sur la
figure 3.25. L’évolution verticale des précipitations est totalement différente entre le modèle
LMDz et les observations. Au-dessus des régions périphériques et du plateau continental, les
positions des maxima des distributions de taux de précipitations à basse altitude (<4080 m.a.g.l.)
sont similaires entre données et modèle. Si la quantité d’observations de précipitations dimi-
nue lorsque l’altitude augmente, le nombre de points de précipitations simulées dans le modèle
LMDz augmente très fortement. Au-dessus du plateau continental, entre 1200 m.a.g.l. et 6000
m.a.g.l., le nombre de points précipitants modélisés varie d’un facteur 10 avec l’altitude.

Cette première comparaison des distributions de précipitations continentales met en évi-
dence une divergence totale des comportements observés et simulés. Cela peut être notamment
expliqué par une limite de détection du satellite, tandis que le modèle est capable de générer
des précipitations à partir du moment où une maille est à saturation. Plus le niveau considéré est
élevé, plus on enregistre de points où le modèle génère des précipitations avec un taux moyen
de précipitations qui diminue à chaque altitude, pour atteindre seulement 10−4 mm.hr−1 au
delà de 8000 m.a.g.l. Plus l’altitude est élevée, plus la température est froide, donc les quan-
tités de précipitations modélisées sont très faibles. Les différences entre données et modèles
peuvent donc être liées à la sensibilité de l’instrument ou à des micro-précipitations simulées
par le modèle, mais qui seraient plutôt des particules solides nuageuses.

4.3 Diagrammes de densité des précipitations et températures

L’étude des distributions de précipitations observées par le satellite CloudSat a permis de
comprendre quels processus en étaient à l’origine. Lorsqu’une masse d’air est soulevée le long
d’une pente, elle se refroidit et se décharge de son humidité par processus de précipitation. Ce
comportement a été déterminé à partir de diagrammes de densité des distributions de précipi-
tations et de leurs températures associées (voir chapitre 2).
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FIGURE 3.27 – Série temporelle à haute fréquence du profil de précipitations d’une simulation zoomée
sur la station Dumont d’Urville en février 2017. Les champs de vents, de température et d’humidité sont
guidés avec les mêmes constantes de temps τ que la simulation 144x142_gUVTQ étudiée dans cette
section. La couleur rouge indique que la variable des précipitations solides du modèle est non-nulle
(strictement supérieure à 0) et l’absence de couleur indique une absence de précipitations simulées.

La figure 3.26 présente des diagrammes de densité des précipitations et températures au-
dessus des régions périphériques et du plateau continental. Dans les deux cas, il y a un maxi-
mum des distributions de précipitations modélisées et de leurs températures associées entre
10−4 et 3.10−3 mm.hr−1 pour une gamme de température très basse allant de -40◦C à -60◦C.
Une relation exponentielle entre le taux de précipitations et la température est également ob-
servable dans les deux cas.

Selon l’équation 3.1, lors d’une itération physique, si le modèle simule de l’eau nuageuse et
que la maille est à saturation, il va systématiquement simuler de la précipitation. Plus l’altitude
augmente, plus la température diminue. Le point de givrage semble être rapidement atteint et la
parcelle atmosphérique arrive vite à saturation en vapeur d’eau. Les maxima des distributions
observés pour le modèle LMDz dans les figures 3.25 et 3.26 seraient donc considérés comme
des précipitations solides, en réalité plus proches de condensats nuageux. En effet, il n’existe
pas de seuil dans l’équation de conversion de l’eau nuageuse en précipitation, le modèle peut
donc générer de très faibles taux à de très faible température tant que la maille est à saturation.

La figure 3.27 est une série temporelle effectuée sur une simulation dont la grille diffère de
la configuration 144x142_gUVTQ étudiée dans cette section, mais avec les mêmes guidages.

164



4. Étude des précipitations continentales modélisées par LMDz

Lorsque le modèle génère des précipitations sur la période de février 2017 à Dumont d’Urville,
un indicateur logique de valeur 1 est activé. Lorsque l’on monte en altitude, le modèle gé-
nère avec une constance régulière des précipitations à des taux très faibles, de l’ordre de 10−3

mm.hr−1.

Nous souhaitons vérifier si l’évolution des distributions de précipitations simulées par le
modèle LMDz suit la loi de précipitation d’une masse d’air à saturation par soulèvement forcé
(équation 2.1). Afin d’évaluer le modèle, en ne s’intéressant qu’aux précipitations et en évitant
les potentiels "nuages" classés comme des précipitations par le modèle LMDz, mis en évidence
par la figure 3.27, nous avons analysé les distributions de précipitations et températures sur les
cinq premiers niveaux d’observation du satellite, de 1200 à 2400 m.a.g.l. Le critère des niveaux
considérés est préféré à l’imposition d’un seuil de taux de précipitation, car nous ne pouvons
pas séparer dans le modèle LMDz les très faibles taux de précipitations des nuages fins.

Au-dessus des régions périphériques du continent antarctique, sur la figure 3.28, la distribu-
tion de précipitations et températures modélisées montre des taux de précipitations plus élevés
et associés à des températures plus chaudes par rapport à la distribution observée par CloudSat.
L’écart de température observé entre les données et le modèle est plus important que dans la
section précédente car on ne considère que les points où des précipitations sont simulées. La
distribution modélisée est centrée sur la courbe noire à figurés triangles qui représente des taux
de précipitations théoriques pour une vitesse verticale de 0.01 m.s−1 et semble suivre cette
courbe, alors que les observations de CloudSat sont localisées sur une courbe théorique dont la
vitesse verticale moyenne est légèrement plus importante. De plus, les valeurs maximales des
taux de précipitations modélisés ne dépassent pas la courbe théorique de précipitations dont la
vitesse verticale atmosphérique est de 1 m.s−1, contrairement aux observations.

Au-dessus du plateau continental, dès les premières strates atmosphériques, sur la figure
3.29, le modèle génère de très faibles taux de précipitation. Ces précipitations simulées sont
d’ailleurs à des taux plus faibles que la limite de détection du satellite. Comme pour les régions
périphériques, on note que les précipitations sont simulées à des températures sensiblement
plus importantes que celles qui sont observées. Sur le plateau, le modèle simule des précipita-
tions lorsque suffisamment d’humidité est disponible pour atteindre la saturation par advection.
Les précipitations sont ainsi modélisées sur le plateau à température ambiante, en comparai-
son avec de probables advections à température trop élevée le long des régions océaniques (voir
figure 3.28). Ceci explique ainsi le faible écart de température du modèle par rapport aux obser-
vations. La distribution modélisée est centrée sur la courbe noire à figurés triangles représentant
des taux de précipitations théoriques pour une vitesse verticale de 0.01 m.s−1, mais montre une
direction qui diverge de la courbe théorique avec un gradient orienté vers des taux de précipi-
tations plus faibles pour une décroissance de la température. Les valeurs maximales des taux
de précipitations modélisés sont localisées autour de la courbe théorique de précipitations dont
la vitesse verticale atmosphérique est de 0.1 m.s−1. Selon l’hypothèse de précipitation à satu-
ration par soulèvement forcé exprimée par l’équation 2.1, la résolution horizontale de la grille
de LMDz n’est pas assez fine et/ou la topographie génère de faibles vents verticaux.
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FIGURE 3.28 – Diagrammes de densité des précipitations en mm.hr−1 et températures en ◦C au-dessus
des régions périphériques (topographie<2250 m) pour les 5 premiers niveaux du satellite (de 1200 à
2400 m.a.g.l.) a) des observations de CloudSat ; b) du modèle LMDz. Les lignes pointillées représentent
les hypothèses de taux de précipitations théoriques calculées à partir de l’équation 2.1 pour des vents
verticaux ayant des valeurs de 0.0001 m.s−1 (diamants), 0.001 m.s−1 (cercles), 0.01 m.s−1 (triangles),
0.1 m.s−1 (carrés) et 1 m.s−1 (étoiles) (voir chapitre 2). L’échelle de couleurs est relative aux observa-
tions par rapport aux simulations. c) Histogramme des températures correspondant aux diagramme de
diffusion des précipitations observées et modélisées.

4.4 Discussions

L’étude des distributions de précipitations a montré que le modèle LMDz crée de très
faibles taux de précipitations à haute altitude, qui semblent correspondre à des nuages clas-
sés comme des particules précipitantes et qui masquent l’évolution verticale des précipitations
modélisées. Il serait par conséquent intéressant d’imposer un seuil d’eau nuageuse déclenchant
la conversion en précipitations au modèle avant de reconduire une telle étude.

En limitant l’étude de la distribution des précipitations en fonction de la température aux
premiers niveaux verticaux, il est possible de s’affranchir partiellement de ce signal. L’évolu-
tion des précipitations dans le modèle LMDz sur la période 2007-2010 diffère des observations
de CloudSat avec cependant des taux de précipitations similaires pour des températures plus
élevées. Cette différence de température en condition de précipitations est d’environ 10◦C au-
dessus des régions périphériques et plus faible au-dessus du plateau continental. Au-dessus du
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FIGURE 3.29 – Mêmes résultats que la figure 3.28 pour le plateau continental (topographie>2250 m).

plateau continental, les différences des distributions de précipitations, avec des taux de chutes
de neige légèrement plus importants pourraient également suggérer que l’atmosphère est trop
humide (voir aussi figure 3.17).

L’étude réalisée dans le chapitre 2 a montré que la distribution des précipitations et tempéra-
tures observées évoluait selon la courbe théorique de précipitation à saturation par soulèvement
forcée avec une valeur de w de 0.02 m.s−1. La distribution des précipitations et températures
simulées du modèle LMDz suit une tendance similaire avec une valeur de vent vertical w plus
faible de 0.01 m.s−1. Ceci peut s’expliquer par une résolution plus grossière de sa topographie,
ne pouvant représenter les interactions entre une masse d’air et une pente ayant localement un
très fort gradient topographique. Cela signifie également qu’à une vitesse verticale d’advection
donnée, la microphysique du modèle génère des précipitations à une température trop élevée,
en lien avec le biais chaud du modèle discuté précédemment (voir figure 3.28).
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5 Conclusions et perspectives

Le modèle LMDz a été comparé dans différentes configurations à la climatologie de Cloud-
Sat qui a été présentée dans le chapitre 2.

La première de ces configurations, à basse résolution (96x71 points, ou 3.75◦ de longitude
et 2.5◦ de latitude) et libre de guidage, a montré que le modèle prévoit trop de précipitations
au-dessus du plateau et de la pente topographique, mais n’en prévoit pas assez au-dessus des
régions océaniques. Ces précipitations sont simulées dans un air qui est plus chaud et plus
humide par rapport au produit opérationnel du modèle ECMWF (OPERA). L’une des origines
possibles de ces biais est la dynamique. En effet, le modèle présente un courant-jet situé à
basse latitude et un rail de dépressions au dessus de l’océan Austral et le long des côtes de
l’Antarctique qui n’est pas assez marqué.

Lorsque l’on guide le modèle en vents, température et humidité spécifique, les champs dy-
namiques sont contraints et la position du courant-jet ainsi que le rail des dépressions circum-
polaire sont réajustés. Le modèle reste également trop chaud et trop humide en comparaison
avec OPERA. Cela est lié à des différences entre le produit OPERA et les réanalyses ERA-
Interim utilisées pour guider le modèle. La microphysique des précipitations du modèle peut
être évaluée. Les précipitations simulées restent trop importantes sur le continent est mais sont
plus faibles au dessus du continent ouest que celles qui sont observées. Le modèle génère plus
de nuages bas (<2000 m) et hauts (>4000 m), mais pas assez de nuages de moyenne alti-
tude (entre 2000 et 4000 m) dans la simulation guidée en vents, température et humidité que
dans une simulation libre de guidage. Malgré les forçages atmosphériques, le modèle simule
une évolution saisonnière des précipitations différente des observations à cette basse résolution
horizontale au niveau des régions périphériques. Cela s’explique par une cyclogenèse insuffi-
samment efficace en hiver et qui engendre des taux de précipitations trop faibles sur les régions
périphériques.

Une configuration du modèle LMDz ayant un forçage similaire (vents, température et hu-
midité spécifique) et une meilleure résolution horizontale (144x142, ou 2.5◦ de longitude et
1.25◦ de latitude) présente un courant circumpolaire plus rapproché du pole, générant une évo-
lution saisonnière du rail des dépressions correcte autour du continent antarctique. Le cycle
saisonnier des précipitations au niveau des régions périphériques est ainsi proche de celui qui
est observé par CloudSat. Le taux de précipitations moyen du modèle est également en meilleur
accord avec les données, et cela est en partie dû à une meilleure résolution des processus liés à
la topographie du continent antarctique.

Enfin, afin d’étudier le comportement à haute-fréquence des précipitations simulées par le
modèle LMDz, comme cela a été fait dans la section 2.5 du chapitre 2 pour les observations
directes de CloudSat, nous avons comparé des distributions de précipitations continentales et
de températures simulées avec les distributions observées. Le modèle LMDz présente des taux
de précipitations très faibles, simulés à chaque niveau vertical mais surtout à haute altitude, qui
pourraient être considérés comme des nuages. La quantité de points significative où de faibles
taux de précipitations ont été simulées corrompt le signal des précipitations plus importantes
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(de l’ordre de celles observées avec le satellite CloudSat). À plus basse altitude, nous avons tout
de même pu comparer des distributions de taux de chutes de neige modélisées et peu altérées
par les faibles précipitations avec les données. Ces distributions ont été comparées avec les
courbes de précipitations théoriques calculées en fonction de la température et de la vitesse
verticale d’advection, données par l’équation 2.1. Le modèle suit une courbe où la vitesse
verticale moyenne d’advection est plus lente que ce qui est observé. Cela peut signifier que les
pentes topographiques ne sont pas suffisamment résolues pour que le modèle génère des taux
de précipitations à des vitesses verticales d’advection cohérentes avec ce qui est observé, ou
qu’à une vitesse verticale donnée, le modèle génère des précipitations à des températures trop
chaudes.

Grâce à l’ensemble des résultats de ce chapitre, nous pouvons suggérer que le modèle
nécessite une résolution suffisante et un guidage intégral (vents, température et humidité spéci-
fique) pour simuler des précipitations proches des données disponibles de CloudSat. En effet,
les chutes de neige en Antarctique semblent résulter d’une interaction de masses d’air advectées
depuis l’océan Austral vers les pentes topographiques du continent antarctique. Le modèle né-
cessite donc une résolution horizontale suffisamment fine avec des pentes topographiques assez
importantes pour que les processus de précipitations se mettent en place. De plus, malgré une
dynamique contrainte par les forçages atmosphériques, le modèle LMDz nécessite une résolu-
tion suffisamment fine pour que le courant circumpolaire puisse générer un rail dépressionnaire
suffisamment marqué pour que les précipitations suivent une évolution saisonnière correcte au-
dessus des régions périphériques. Le modèle semble cependant sous-estimer les précipitations
océaniques, et cela pourrait être lié à une prévision trop faible de nuages de moyenne altitude,
avec également trop de nuages de haute et basse altitudes. Au-dessus du plateau continental,
le modèle, dans toutes ses configurations, surestime les précipitations, et ceci du premier ni-
veau disponible de CloudSat jusqu’en haut de la troposphère. Il est également trop chaud et
trop humide. Cela semble indiquer que les intrusions océaniques sur le plateau continental sont
trop importantes ou trop nombreuses. Enfin, en ce qui concerne la microphysique du modèle
LMDz, une comparaison des distributions de précipitations et de températures avec les données
de CloudSat et du produit OPERA a montré que le modèle précipite à des températures trop
élevées, et les très faibles taux de précipitations qui sont observés pourraient être plutôt classés
comme des nuages de condensats solides à moyenne et haute altitudes. Il serait par conséquent
intéressant d’imposer un seuil de contenu en eau nuageuse avant conversion en précipitations
dans la microphysique du modèle LMDz afin de classer les très faibles taux de chutes de neige
en nuages solides. Les précipitations étant simulées à des températures trop élevées le long des
régions périphériques, il serait également intéressant d’étudier les liens entre les processus de
chutes de neige et les processus d’advection du modèle LMDz.
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CHAPITRE 4

IMPACT DES PROCESSUS

MICROPHYSIQUES ET NUMÉRIQUES
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1 Résumé étendu de l’article Evaluation of coastal Antarctic pre-
cipitation in MAR3.9 regional and LMDz6 global atmospheric mo-
del with ground-based radar observations - Lemonnier et al., 2019c

Cette partie est issue d’un article soumis dans The Cryosphere. Elle est écrite en anglais
avec au préalable un résumé étendu de l’étude en français.

1.1 Résumé court

Avec le réchauffement climatique aux pôles, l’un des objectifs du projet APRES3 (Antarctic
Precipitation, Remote Sensing from Surface and Space) est de caractériser la structure verticale
des précipitations afin d’en améliorer leur modélisation. Aujourd’hui, les taux de précipitations
simulés en Antarctique couvrent une large gamme de valeurs et concordent peu avec les cartes
de précipitations déduites du satellite CloudSat (Palerme et al., 2014). Nous avons réalisé une
étude de sensibilité de la structure verticale des précipitations avec deux modèles, comparés à
des profils observés de précipitations obtenus à Dumont d’Urville. Les modèles sélectionnés
pour cette étude sont un modèle régional MAR, considéré comme l’un des modèles les plus
performants pour étudier les climats polaires, et le modèle de circulation générale LMDz/IPSL
avec une configuration zoomée au-dessus de Dumont d’Urville. Ces modèles ayant une réso-
lution et des paramétrisations physiques différentes, la réalisation d’une inter-comparaison a
nécessité des ajustements numériques, physiques et dynamiques. Une étude de sensibilité a été
conduite sur les paramètres physiques et dynamiques qui contribuent à la modélisation des pré-
cipitations. Pour chaque simulation, le cumul des chutes de neige pendant le mois de février
2017 (mois représentatif des événements de précipitations à Dumont d’Urville, basé sur la cli-
matologie de Durán-Alarcón et al. (2019)) est comparé au cumul obtenu par un Micro Rain
Radar (MRR). Les tests de sensibilité réalisés sur MAR montrent que la résolution verticale
importe peu dans ce modèle mais qu’il est très sensible à la résolution horizontale. Quant aux
études de sensibilité menées sur le modèle LMDz, elles indiquent que la variation des para-
mètres liés à la sédimentation et à la sublimation des précipitations n’ont pas d’impact sur la
quantité modélisée de chutes de neige. Cependant, le réglage de la dissipation du modèle, pro-
cessus numérique garantissant la stabilité de celui-ci, a un effet indirect mais prépondérant sur
les quantités de neige simulées. L’ajustement de la dissipation réduit de manière significative
les précipitations à Dumont d’Urville : le profil simulé et les observations radar se retrouvent
quasiment en adéquation. La comparaison entre les modèles MAR et LMDz montre qu’à la
résolution spatiale du LMDz de 25 km (plus basse que la résolution opérationnelle de MAR de
5 km), MAR sous-estime fortement les précipitations par rapport aux observations car il néces-
site une grande grille pour ajuster les circulations et processus méso-échelles. Cette étude livre
de nouvelles connaissances sur les modèles et enrichit ainsi notre compréhension, nos intérêts
et nos attentes quant aux différentes configurations de modèles dans les régions polaires.
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1.2 Contexte

Les modèles de climat permettent d’analyser et de comprendre les processus physiques
et dynamiques qui régissent l’évolution de notre atmosphère, tels que les précipitations. Ceci
permet notamment de prédire le climat futur dans différentes régions, comme l’Antarctique.
Pour étudier ce qu’il se passe au-dessus du continent blanc, différents types de modèles cli-
matiques existent, allant de très simples cas 1D à des modèles couplés globaux en passant par
les modèles régionaux. Ces modèles simulent ainsi le climat actuel et ses fluctuations pour en
comprendre son évolution. Aujourd’hui, prédire les futurs changements climatiques est pri-
mordial, et les modèles du projet Coupled Model Intercomparison Project (CMIP, Taylor et al.
(2012)) en deviennent des outils essentiels. Les modèles de ce projet ont des objectifs multiples
qui dépendent de leur configuration globale ou régionale. Leurs paramétrisations physiques se
différencient en plusieurs niveaux de complexité, avec une grande gamme de résolutions al-
lant de quelques kilomètres à plusieurs degrés de longitude et latitude. Le facteur limitant de
l’utilisation de tels modèles est le temps de calcul. Ainsi un modèle régional peut facilement
inclure la description de processus physiques complexes alors qu’un modèle de climat global
doit pouvoir fournir des simulations cohérentes sur différentes régions du globe tout en ayant
des paramétrisations physiques simplifiées.

La plupart des modèles de climat prédisent une accumulation de neige au-dessus de la
calotte antarctique en raison de forts taux de précipitations associés au réchauffement atmo-
sphérique (Krinner et al., 2008). La variation de ces précipitations est estimée entre +5.5%
et +24.4% pour la fin du 21ème siècle, en fonction des différents scénarii d’émissions de gaz
à effet de serre. Cependant, une étude publiée de Palerme et al. (2017) présente une inter-
comparaison des modèles CMIP5 avec les observations de CloudSat et les réanalyses de ERA-
Interim, montrant que les modèles surestiment les précipitations par rapport à la climatologie
de CloudSat (Palerme et al., 2014), avec parfois plus de 100% d’écart. Les précipitations de
surface simulées sont comparées à des taux de précipitations observés à 1200 m.a.g.l. En ce
qui concerne le modèle LMDz, les taux de précipitations simulés sont plus importants que ceux
qui sont observés avec la climatologie du satellite CloudSat et les précipitations sont modéli-
sées à des températures plus importantes que les chutes de neige observées, même lorsque la
dynamique du modèle est forcée en vents, température et humidité spécifique (voir chapitre 3).

Depuis novembre 2015, en lien avec une campagne de terrain à Dumont d’Urville, des
instruments d’étude de l’atmosphère ont été déployés, incluant un Micro Rain Radar (Grazioli
et al., 2017b). Cet instrument a produit les premiers profils verticaux de précipitations sur une
année complète, et a mis au jour les processus de sublimation des précipitations par les vents
catabatiques, ainsi que des informations sur les vitesses moyennes de sédimentation des hydro-
météores (Grazioli et al., 2017a; Durán-Alarcón et al., 2019). Ce jeu de données est devenu un
outil très puissant permettant d’évaluer les profils simulés de précipitations en Antarctique.

Dans cette étude, nous évaluerons la structure verticale des précipitations à Dumont d’Ur-
ville, simulée par deux modèles différents. Le premier est le modèle de circulation générale
LMDz, la composante atmosphérique du modèle couplé IPSL-CM (voir 2.4 du chapitre ). Le
second est le Modèle Atmosphérique Régional (MAR). Chacun de ces modèles ayant des de-
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grés de complexité différents, il est important de vérifier comment les précipitations sont si-
mulées, et surtout comment les modèles reproduisent localement la structure verticale de ces
précipitations par rapport aux observations du MRR. Cette étude permet ainsi de mieux com-
prendre les intérêts et les attentes des différentes configurations de modèles climatiques dans
les régions polaires, en vue de prédictions climatiques plus fiables au niveau des pôles.

1.3 Résultats et conclusions

La comparaison des profils verticaux de précipitations observés à Dumont d’Urville avec
les simulations du modèle de circulation générale LMDz et du modèle méso-échelle MAR ont
apporté de nouvelles perspectives en ce qui concerne la modélisation des régions polaires. D’un
côté, cette étude évalue un modèle méso-échelle décrivant finement des processus complexes
microphysiques avec plusieurs configurations horizontales. De l’autre, elle teste différents para-
mètres physiques et numériques pour obtenir la représentation des précipitations dans plusieurs
configurations zoomées d’un GCM.

Le modèle MAR, dans sa configuration standard (une grille de 5 km de résolution hori-
zontale dans un domaine simulé de 1000x1000 km), reproduit très bien les chutes de neiges en
février 2017 à Dumont d’Urville, tant pour l’accumulation de surface que pour les processus de
sublimation des vents catabatiques dans les basses couches. Ce même modèle avec une grille
de résolution similaire et un domaine réduit à 250x250 km, modélise cependant des quantités
insuffisantes de précipitations car l’activité méso-cyclonique qui lui est propre n’a pas suffi-
samment d’espace pour se mettre en place. Lorsque qu’on lui impose une grille plus grossière,
proche de la résolution du modèle LMDz au centre de son zoom, le modèle MAR ne génère
plus les processus catabatiques sublimant les précipitations dans les basses couches, ce qui
provoque l’augmentation de l’accumulation de neige de surface et en basse atmosphère.

Les variations des paramètres microphysiques décrivant les précipitations dans le modèle
LMDz ont un impact très faible sur le profil simulé. Cependant, le modèle LMDz est très
sensible à la taille de son domaine libre de guidage, ainsi qu’aux advections de champs de
température, aux vents, et à l’humidité à large-échelle des réanalyses de ERA-Interim. Le mo-
dèle peut créer ses propres circulations méso-échelles dans un domaine large, analogue au
domaine standard du modèle MAR. Dans ce contexte, l’humidité est advectée au-dessus de
Dumont d’Urville et génère une poche atmosphérique trop humide entraînant des biais im-
portants, en lien avec des précipitations trop importantes en comparaison avec les données du
MRR. Lorsque l’on impose les circulations atmosphériques, en réduisant la région zoomée
libre de guidage du modèle LMDz, et en affinant les paramètres de dissipation numérique du
modèle, le profil de précipitations simulé est en excellente adéquation avec les observations du
MRR.

Les paramètres numériques garantissant une bonne stabilité du modèle, comme par exemple
la dissipation, nécessitent des ajustements empiriques. Les processus de dissipation sont appli-
qués en cas d’excès d’énergie et diffusent spatialement de petites variations dynamiques et
thermiques locales. Ceci a peu d’effet sur les champs moyens de vents et de températures,
mais influe plutôt sur leurs écarts à la moyenne. L’utilisation d’observations à haute fréquence,
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comparées à des sorties à haute fréquence du modèle, permet d’étudier ces variations rapides
d’énergie. Cela permet ainsi d’affiner les réglages des paramètres de dissipation d’un modèle,
comme cela est illustré ici pour le modèle LMDz. Un GCM correctement paramétré, tel que
le modèle LMDz ou le MAR à une échelle régionale, est un outil d’une grande efficacité pour
l’étude et la prédiction du climat en Antarctique, et permet d’améliorer son bilan de masse en
contraignant les précipitations.
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2 Article Evaluation of coastal Antarctic precipitation in MAR3.9
regional and LMDz6 global atmospheric model with ground-based
radar observations - Lemonnier et al., 2019c

2.1 Abstract

In the current context of climate change in the poles, one of the objectives of the APRES3
(Antarctic Precipitation Remote Sensing from Surface and Space) project is to characterize
the vertical structure of precipitation in order to better simulate it. Nowadays, the precipitation
simulated by models in Antarctica is very widespread and overestimated the data. Sensitivity
studies have been conducted using two models and compared to the observations obtained
at the Dumont d’Urville coast station, obtained by a Micro Rain Radar (MRR). The MAR
meso-scale model specifically developed for the polar regions and the LMDz/IPSL general cir-
culation model, with zoomed configuration over Dumont d’Urville, have been considered for
this study. These models being different in resolution and physical configuration, performing
an inter-comparison required numerical, dynamic and physical adjustments in LMDz. A sensi-
tivity study was conducted on the physical and numerical parameters of the LMDz model and
on the resolution of the MAR with the aim of estimating their contribution to the precipitation
simulation. Sensitivity tests with MAR revealed that this model is well adjusted for precipita-
tion modeling in polar climates, this confirming that this model is a reference in polar climate
modeling. Regarding LMDz, sensitivity experiments revealed that modifications in the sedi-
mentation and sublimation parameters do not significantly impact precipitation rate. However,
dissipation of the LMDz model, which is a numerical process that dissipates spatially excessive
energy and keeps the model stable, impacts precipitation indirectly but very strongly. A suitable
adjustment of the dissipation reduces significantly precipitation over Antarctic peripheral area,
thus providing a simulated profile in better agreement with the MRR observations.

2.2 Introduction

Between 1880 and 2012, the Earth’s mean global temperature increased by 0.85±0.2◦C,
and this warming is predicted to intensify during the 21st century. As temperatures warm, sea
level rises as continental ice melts and the oceans expand thermally. Sea levels have already
increased by 190±20 mm between 1901 and 2010 and the Antarctic contribution is estimated
at 0.27 mm.yr−1 (Church et al., 2013). Antarctica has already lost 2720±1390 billion tonnes of
ice between 1992 and 2017 (Shepherd et al., 2018). To understand the impact of the Antarctic
ice cap on mean sea level, it is essential to calculate its mass balance.

Precipitation represents the only positive contribution of the surface mass balance, but is
difficult to assess over this continent. Precipitation estimates are inferred from surface accu-
mulation observations during field campaigns, but is inhibited by high wind speeds over the
ice-sheet leading to under-estimation of the snow accumulation (Das et al., 2013). It is also
observed from space with the CloudSat satellite (Palerme et al., 2014) and recent studies have
greatly improved confidence in the results of this satellite (Souverijns et al., 2018a; Lemon-
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nier et al., 2019a). However, the observations are unavailable below 1200 meters above the
surface due to contamination of radar reflections by icy surfaces (Palerme et al., 2019). There
are also in-situ observations of precipitation measurements and snow accumulation. However,
field campaigns allowing this are difficult to be conducted and are mainly located near the coast
(Eisen et al., 2008).

Climate models allow to analyze and understand dynamical and physical processes, such
as precipitation, and then to predict the future climate of Antarctica. Different types of climate
models exist, ranging from basic 1D models to meso-scale and coupled global climate models.
These models provide a better understanding of the current climate with its fluctuations, as
well as a prediction of future climate change. This ability to predict climate change makes it
a particularly interesting tool, notably for the Coupled Model Intercomparison Project (CMIP,
Taylor et al. (2012)) in the current situation of global warming. These models have different
uses, depending on whether they are global or regional, as well as different levels of complexity
and various horizontal and vertical resolutions. The calculation time is crucial, so a regional
model can easily include developed and complex physical processes, while a global model has
to provide suitable simulations in any region of the globe thus limiting the complexity of the
processes it integrates.

Most climate models predict that the Antarctic ice sheet surface mass balance is subject
to increase due to higher precipitation rate, which is itself associated with an increase in at-
mospheric temperature (Krinner et al., 2008). This change in precipitation ranges from 5.5 to
24.4 % during the 21st century, depending on greenhouse gas emissions exercises. However,
the Palerme et al. (2017) study presenting an intercomparison of CMIP5 models with CloudSat
observations and ERA-Interim reanalysis shows that the models overestimate precipitation in
comparison with CloudSat climatology (Palerme et al., 2014), sometimes by more than 100%.
And even though the simulated surface precipitation is compared to an observation level at an
altitude of 1200 meters above the local surface, the discrepancy between data and models is
large, and questionable for the future prediction of precipitation. In addition, the agreement
between data and models is even worse for the simulation of precipitation on the plateau than
over the peripheral regions (Palerme et al., 2017; Roussel et al., 2019).

Since November 2015, during a field campaign at the French base in Dumont d’Urville,
instruments have been installed, including a Micro Rain Radar (MRR) observing clouds and
precipitation particles from surface (Grazioli et al., 2017b). This instrument has provided a
continuous vertical structure of precipitation and its climatology. Among other results, this has
highlighted the sublimation of precipitation by katabatic winds, as well as providing informa-
tion on the mean sedimentation rate of precipitation (Grazioli et al., 2017a; Durán-Alarcón
et al., 2019). This vertical profile is also an excellent tool for evaluating the simulated vertical
structure of precipitation.

In this study, we propose to evaluate the vertical structure of precipitation at Dumont d’Ur-
ville, simulated by two different models with the MRR dataset. The first model is the general
circulation model LMDz, an atmospheric component of the coupled IPSL model. The second
model is the mesoscale model Modèle Atmosphérique Régional (MAR). Each of these models
having different degrees of complexity because of different uses, it is important to verify how
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precipitation is simulated by these two models, and especially to verify if the vertical profile of
precipitation is in agreement with the observed profile. In section 2.3, each model configuration
and the ground radar observations are presented to do this study. The sensitivity experiments
performed on each model and their results are discussed in section 2.4. Then, an exploration of
numerical dissipation in the LMDz model applied to temperature and its impact in simulated
precipitation is discussed in section 2.5. Finally, we conclude this study in section 2.6.

2.3 Methods

2.3.a The LMDz-IPSL climate model

The LMDz dynamical core is based on finite difference and finite volume discretization of
the primitive equations of meteorology and transport equations, coupled to a set of physical
parameterizations (Hourdin et al., 2013). The radiative transfer scheme is the Rapid Radiative
Transfer Model (RRTM) from Mlawer et al. (1997), also used in MAR. The microphysical
cloud scheme is from statistical type and includes large scale condensation. A fraction fiw of
the condensed water qc is assumed to be frozen, depending on the temperature between 273.15
K where fiw = 0 and 243.15 K where fiw = 1. Then a fraction of the condensed water is partially
precipitated according to Zender and Kiehl (1997). The associated sink of cloud water is :

dqiw

dt
=

1
ρ

∂

∂z
(ρwiwqiw) (4.1)

where wiw = γiw×w0, w0 = 3.29(ρqiw)
0.16 being the characteristic sedimentation rate of ice

crystals given by Heymsfield and Donner (1990) depending on the solid cloud water and γiw

being a tunable parameter. Precipitation is then re-evaporated and included into the vapor water
following :

∂P
∂z

= β

(
1− q

qsat

)√
P (4.2)

where P is the precipitation flux and β is a tunable parameter.
This model configuration only admits the atmospheric model, without taking into account

vegetation or ocean circulation models. However, there is a surface scheme. It is composed
of four categories : oceans, continental surfaces, sea-ice and glaciers. The surface fluxes are
calculated by taking into account the parameters of each type of surface. It is important to
note that for desert surfaces such as ice caps, a skin effect model is used to describe surface
flows. In order to have the better resolution possible above Dumont d’Urville with a GCM, the
model is stretched longitudinally and latitudinally, reaching a horizontal resolution of∼25 km.
We nudged the LMDz model with wind, temperature and humidity ERA-Interim reanalysis
outside the zoom. It is nudge-free inside the zoomed area (Coindreau et al., 2007). This makes
it possible to represent the processes that are part of the LMDz model in atmospheric situations
that are close to the real condition of the atmosphere. It has 79 vertical levels in its current
configuration, with refinement in the boundary layer and troposphere. The vertical precipitation
profile studied at Dumont d’Urville in the LMDz model is selected over continental surface. A
spin-up of 4 months is necessary to balance the model, then each simulation is conducted for
one month corresponding to our dataset period.
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2.3.b The Modèle Atmosphérique Régional (MAR)

MAR is a primitive equations hydrostatic model, developed for polar regions studies. Its
dynamical core (Gallée and Schayes, 1994) and its turbulent scheme (Duynkerke, 1988) are
designed to replicate classical linear mountain waves such as katabatic winds. The hydrological
cycle includes a cloud microphysical model, with conservation equations for cloud droplet,
rainfall, cloud ice crystal and snow flake distributions. Blowing snow is included in this scheme
and these particles are considered as snow flakes. The sublimation of snow flakes is function of
the ice relative humidity, according to (Lin et al., 1983). The MAR model represents accurately
the atmospheric boundary layer, blown snow processes and their interactions with katabatic
winds (Agosta et al., 2019). However, we have not enabled this in our study to save computing
time because the processes of interest occur at higher altitudes. The representation of the cloud
microphysical processes is essentially based on the parameterizations of Kessler (1969). The
atmospheric component of MAR is coupled to a snow pack model (Gallée and Duynkerke,
1997), enhanced by metamorphism laws of the CROCUS snow model (Brun et al., 1992).

MAR is forced in wind, temperature and humidity with ERA-Interim reanalysis outside
the domain of study. The optimal configuration of MAR is a 5 km horizontal resolution with
a considered domain of 1000x1000 km, as well as 40 vertical levels between the surface and
the top of the troposphere (about 8000 m above sea level). MAR is accurate on the surface and
in the boundary layer, the first level being 15 cm from the surface. The vertical precipitation
profile studied at Dumont d’Urville in MAR is selected over continental surface. The MAR
model requires a shorter spin-up than the LMDz, however to facilitate comparison with the
LMDz, the same duration is chosen.

2.3.c Micro Rain Radar (MRR) observations

The MRR is a vertically profiling Doppler radar operating at a frequency of 24.3 GHz
(K-band) and having a beamwidth of 2◦ (around 50 m in diameter at 3000 m). The vertical
resolution is set to 100 m per bin ranging from 300 – first valid available measurements – to
3000 m (Grazioli et al., 2017b). The MRR’s raw measurement – Doppler spectral densities –
are available at 10s temporal resolution then minute averaged. The collected data are processed
using the IMProTool developed by Maahn and Kollias (2012). The radar reflectivity derived
from MRR was calibrated by comparison with a colocated X-band polarimetric radar over the
period from December 2015 to January 2016 (for more details, see Grazioli et al. (2017b)).
Through this calibration with the second radar, the reflectivity (at X-band) is converted into
snowfall rates using a radar reflectivity Ze / snowfall rate Sr relation (Grazioli et al., 2017b) :

Ze = 76 ∗ S0.91
r (4.3)

with Ze the radar reflectivity (in dBZ) and Sr the snowfall rate (in mm/hr). Grazioli et al.
(2017b), proposed a range of values of [69-83] for the prefactor and [0.78-1.09] for the ex-
ponent corresponding to a confidence interval of 95 %.

The period selected for this study is February 2017. During this period precipitation events
are particularly frequent with different amplitudes and durations. Rather than studying a parti-
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cular event, we focus on the monthly accumulation of precipitation at each vertical level of the
MRR. The monthly accumulation of precipitation is presented in figure 4.1. The sublimated
part of the precipitation can be clearly observed below 1000 meters, due to katabatic winds
(Grazioli et al., 2017a).

FIGURE 4.1 – Vertical precipitation accumulation over the February 2017 period recorded by the MRR.
Red filled area corresponds to the 95% confidence interval of the MRR observations.

2.3.d Description of sensitivity experiments

Mesoscale models are very sensitive to horizontal resolution, as the consideration of many
parameterizations will strongly depend on it. We used different dimensions of the grids as well
as the size of the domain under study. Two domains are presented : the first is 250 km x 250
km, the second is 1000 km x 1000 km, and they are called respectively SMALL and BIG. These
areas are presented in figure 4.2. Two horizontal resolutions are also used. The first one is 5 km
and the second is a coarser resolution of 25 km. Three simulations have been conducted. The
first one, which corresponds to the standard simulation, has a BIG domain and a fine resolution
of 5 km, the second has a BIG domain and a resolution of 25 km and the third has a SMALL
domain and a resolution of 25 km. The second simulation aims at differentiating the impact of
the horizontal resolution of the domain size. The purpose of the two last simulations is to get
as close as possible to the LMDz horizontal configurations in order to compare both models.
Although the last two of these configurations are difficult to achieve in previous versions of the
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FIGURE 4.2 – a) Topographical representation of the MAR SMALL domain. b) Topographical repre-
sentation of the MAR BIG domain.

MAR model (Franco et al., 2012), the latest version of this model allows these simulations to
be run as "critical" cases of MAR use.

As for MAR on figure 4.2, we evaluated the horizontal resolution of LMDz by performing
simulations on two zoomed domains of different sizes. Indeed, when zooming with the LMDz
model, the zoomed region can be widened, so we were able to reproduce the two domains
evaluated for MAR. The size of the "SMALL" zoom domain in LMDz allows the model to
adapt its own physics inside the zoom in an environment where large-scale wind, temperature
and humidity advections are controlled by ERA-Interim reanalyses. The second configuration
with a BIG domain is larger, so the model can have its own mesocyclonic circulations within the
zoom. The center of the zoom is in this case not very affected by the ERA-Interim reanalysis.

The first sensitivity experiment is evaluating the feedback of the LMDz model to the extent
of the nudged-free zoomed domain. Indeed, in the case where the zoom area is restricted in
size, the center of the zoom is very sensitive to forcing outside this area. This case is similar to
a regional climate model. Inversely, when the zoom area is large, the center of the zoom area is
less affected by the forcings imposed on it from the outside and the model is more like a global
climate model in a free configuration.

The second experiment studies the sensitivity of solid precipitation to sedimentation ve-
locity rate. To do so, we have tested different values of the parameter wiw in the equation 4.1
through its parameter γiw. The different imposed values are summarized in table 4.1. It is im-
portant to note the difference between experiment SedEx 02 whose sedimentation rate tends
towards 1 m.s−1 and the experiment SedEx 03 whose sedimentation rate is equal to 1 m.s−1

(see equation 4.1). Indeed, the value of w0 is varying with qiw and the air density as a func-
tion of pressure and temperature. In the SedEx 03 experiment, this variation is not taken into
account.
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TABLE 4.1 – Sedimentation rate experiments on LMDz precipitation simulation.

Experiment Sedimentation rate
Control simulation γiww0→ 0.25 m.s−1

SedEx 01 γiww0→ 0.5 m.s−1

SedEx 02 γiww0→ 1 m.s−1

SedEx 03 γiww0 = 1 m.s−1

The third sensitivity study with LMDz has been performed on the precipitation sublimation
equation 4.2. To do this, several orders of magnitude have been fixed to β tunable parameter
value. These values are summarized in the table 4.2.

TABLE 4.2 – Sublimation tunable parameter experiments on LMDz precipitation evaporation.

Experiment β sublimation parameter
Control simulation β = 2.10−4

SubEx 01 β = 4.10−4

SubEx 02 β = 8.10−4

SubEx 03 β = 2.10−3

2.4 Results of sensitivity experiments

2.4.a Horizontal resolution and domain size in MAR

We examined the sensitivity of MAR with two different horizontal resolutions and two
different domain sizes. The studied horizontal resolutions are the 5 km standard resolution of
MAR and a 25 km resolution analogous to LMDz. The vertical precipitation accumulation
profiles simulated by MAR and compared to the MRR are presented in figure 4.3.

Green dashed line corresponds to best MAR configuration with a 5 km horizontal reso-
lution and a BIG domain is in good agreement with MRR vertical observed profile. In this
configuration, the model reproduces very well the sublimated part of the precipitation due to
the katabatic winds, as already studied by Gallée and Pettré (1998). The inversion point is lo-
cated at the same altitude as the observed profile. However, too much precipitation is simulated
at high altitude, this being a characteristic bias of the models, highlighted by Grazioli et al.
(2017a).

Green solid line corresponds to 5 km horizontal resolution with SMALL domain. Although
the position of the precipitation inversion due to katabatic winds is in agreement with the ob-
served precipitation profile, the amount of simulated precipitation is petite. This is expected
since on this type of configuration, the MAR model is very sensitive to ERA-Interim fields
outside the simulation domain. Surface precipitation rate is in good agreement with the best
MAR configuration with a 5 km horizontal resolution and a BIG domain simulation.

The 25 km horizontal resolution with BIG domain represented by green dotted line shows
a vertical evolution similar to the standard simulation at high altitude. From 8000 m above
the ground level to 2000 m, precipitation accumulation is coherent with the green dashed line
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FIGURE 4.3 – a) Precipitation accumulation profiles of MAR. Green dashed line corresponds to best
MAR configuration with a 5 km horizontal resolution and a BIG domain. Green dashed line corresponds
to analogous MAR simulation to LMDz configuration with 25 km horizontal resolution and a SMALL
domain. Green dotted line corresponds to the intermediate simulation between to others, with coarse
horizontal resolution but BIG domain. b) Blue solid line corresponds to LMDz configuration with a
SMALL zoomed domain. Blue dashed line correspond to LMDz configuration with a BIG zoomed do-
main. Red solid line is the observed MRR vertical profile of precipitation accumulation and red filled
area corresponds to the 95% confidence interval of the MRR observations.

simulation but precipitation accumulation still increases when reaching the surface. There does
not appear to be any sublimation by katabatic winds. This is also expected, since a grid so
deteriorated in resolution does not allow to correctly simulate small scale processes in MAR.

Figure 4.3 shows the variation of vertical precipitation accumulation profiles according to
two parameters : the horizontal resolution of the grid and the size of the domain in which
the MAR simulation is performed. The standard simulation ("5km BIG") simulates a correct
vertical accumulation profile. However, if the horizontal resolution is deteriorated, MAR no
longer simulates evaporation by katabatic winds, and if the simulation domain is reduced, the
amount of simulated precipitation is reduced. These cases are extreme examples of the MAR
model, showing that the model remains functional but unusable for configurations too far from
its optimal configuration.

Concerning the "25km SMALL" simulation, a smaller domain gives less time for the many
mesoscale processes to set up in order to stabilize the model and simulate a correct amount of
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FIGURE 4.4 – Vertical precipitation sections for the particular precipitation event of february 9, 2017 at
6 :00 Local Time a) crossing the domain of "5km BIG" simulation and b) crossing the domain of "25km
BIG" simulation. These cross-sections are traced on the Dumont d’Urville (140◦E 66.7◦S) – Dome C
(123.2◦E 75◦S) axis. Precipitation is expressed in g/kg. The white contour is 0.5 g/kg..

precipitation. Indeed, when we consider a simulation performed on a small domain (250 km x
250 km), the sensitivity of the model to nudging by ERA-Interim reanalysis is high. There is a
transition zone at the domain boundaries from a resolution of 0.75◦ (∼80 km) in ERA-Interim
reanalysis to the 25 km resolution of MAR in the current case. The impact of ERA-Interim
reanalysis on synoptic currents of wind, temperature and humidity thus prevents the non-linear
processes of the model from being developed.

Despite the configuration of a small domain in the simulation "25km SMALL", there is an
evaporation of precipitation, which is absent in the simulation "25km BIG". We therefore made
a comparison between two transects for the particular precipitation event of February 9, 2017
at 6 :00 GMT, one crossing the domain of "5km BIG" simulation and the other through the
domain of "25km BIG" simulation. These vertical transects are traced on the Dumont d’Urville
(140◦E 66.7◦S) – Dome C (123.2◦E 75◦S) axis and are presented in figure 4.4. In both cases, the
katabatic winds are simulated (along the topographical slope). In the "5km BIG" precipitation
flux decreases sharply near the surface at Dumont d’Urville. There is a dry air pool just above
the ocean surface which seems to have a strong sublimating potential. In the "25km BIG"
this cold air masses could be more horizontally spread so it is not thick enough to sublimate
precipitation. Moreover, the precipitation seems to be more diffuse.

2.4.b Horizontal resolution in LMDz

We have evaluated two horizontal configurations of LMDz with different sizes of the zoo-
med domain. The SMALL configuration is a zoomed domain with a size of 250 x 250 km and
the BIG configuration is a zoomed domain with a size of 1000 x 1000 km. It is important to
note that there is the same horizontal resolution inside the zoom. Figure 4.5 shows the ac-
cumulation profiles at Dumont d’Urville resulting from this experiment. The BIG simulation
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FIGURE 4.5 – Precipitation profiles simulated with LMDz and compared with MRR observations.
Blue solid line corresponds to LMDz configuration with a SMALL zoomed domain. Blue dashed line
correspond to LMDz configuration with a BIG zoomed domain. Red solid line is the observed MRR
vertical profile of precipitation accumulation and red filled area corresponds to the 95% confidence
interval of the MRR observations.

simulates a high precipitation accumulation on the surface with 130 mm compared to 55 mm
for the SMALL simulation. The two simulated precipitation profiles overestimate the obser-
ved accumulation profile. The maximum before inversion of the BIG simulation is below 1000
m, which is in accordance with the observations. The maximum precipitation of the SMALL
simulation is at a higher altitude, at 1200 m.

2.4.c LMDz microphysical parameterizations

Considering that the SMALL configuration of the LMDz model is in better agreement with
observations than BIG configuration (see figure 4.5), and that the large-scale advected fields
are well known thanks to ERA-Interim reanalysis, we performed this experiment in order to
evaluate the physics of the model only. Figure 4.6 presents sensitivity experiments summarized
in tables 4.1 and 4.2, in comparison with MRR vertical observed precipitation accumulation
profile. The surface precipitation rate appears to be in agreement with the MRR at 300 m. Ho-
wever, the amount of simulated precipitation is far too high in all experiments. The maximum
precipitation reached by the MRR exceeds 100 mm of accumulation at 1000 m, while the mo-
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FIGURE 4.6 – Precipitation accumulation profiles of SMALL LMDz simulations. Red solid line is the
observed MRR vertical profile of precipitation accumulation and red filled area corresponds to the 95%
confidence interval of the MRR observations. Blue solid line corresponds to the standard LMDz zoomed
configuration with a 25 km horizontal resolution and a SMALL domain. Purple, yellow and orange solid
lines correspond to sensitivity experiments summarized in table 4.1 for a) and in table 4.2 for b)

del simulates almost 50 mm more. Moreover, precipitation variations in the simulated profiles,
either for the sedimentation rate experiment or the sublimation experiment, are small.

2.4.d Discussion on the resolution and the microphysics

Figure 4.5 shows a significant difference in the amount of simulated precipitation between
BIG and SMALL LMDz simulations. One of the zoomed regions being small and its circulation
very sensitive to ERA-Interim reanalysis while the other being big enough to allow mesoscale
circulations to develop without influence from ERA-Interim reanalysis, we verified if the tem-
perature and humidity fields are at the origin of this difference. Figures 4.7.a and 4.7.b present
the absolute difference in potential temperature at 950 hPa and 500 hPa respectively between
SMALL simulation and BIG simulation. Figures 4.7.c and 4.7.d present the absolute difference
in specific humidity at 950 hPa and 500 hPa respectively between SMALL simulation and BIG
simulation. The maps are at the size of the zoomed region of the BIG simulation and the red
frames represent the size of the zoomed region of the SMALL simulation. For the SMALL simu-
lation, the wind, temperature and humidity trends outside the zoomed region are constrained
by ERA-Interim. This means that outside the red frame, the BIG simulation is closely follo-
wing ERA-Interim reanalysis. Concerning the temperature, the model in its BIG configuration
is warmer than the SMALL configuration over the continent and colder over the ocean. There is
clearly a more humid air mass above Dumont d’Urville in the BIG simulation. And in a general
way, the continent and the ocean region along the coasts are moister in the BIG simulation,
with a correlation between temperature and humidity. This shows that mesoscale circulations
in the LMDz model redistribute quantities of potential temperature and humidity, thus concen-
trating moisture along the coasts, as seen on figures 4.7.c and 4.7.d, with a warm bias over the
Antarctic continent, as seen on figure 4.7.a and 4.7.b.
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FIGURE 4.7 – a) Difference of potential temperature in LMDz at 950 hPa between SMALL and BIG
simulations. b) Same result as a at 500 hPa. c) Difference of specific humidity at 950 hPa between
SMALL and BIG simulations. d) Same result as c at 500 hPa. The zoomed area of the SMALL domain
is represented by the red frame and the zoomed area of the BIG domain is represented by the size of
the map. The colours range from blue to red. When the SMALL configuration overestimates a variable
compared to the BIG configuration, the color is red.

188



Evaluation of coastal Antarctic precipitation in MAR3.9 regional and LMDz6 global
atmospheric model with ground-based radar observations

Sensitivity tests on the microphysics of LMDz have shown that it has almost no impact
on the amount of simulated precipitation. In addition, the amount of simulated precipitation
overestimates by approximately 50% the amount of precipitation observed along the vertical
profile at Dumont d’Urville. The existing microphysics of the LMDz model does not balance
first order warm and moist biases for the representation of polar solid precipitation.

2.5 Exploring the impact of LMDz numerical dissipation on precipitation

LMDz, like many GCM, contains a dissipation scheme to prevent the accumulation of
energy at scales close to the grid resolution. These accumulations of energy appear when GCM
is not resolving turbulent scales at the grid resolution (Jablonowski and Williamson, 2011;
Spiga et al., 2018). In the LMDz model, it involves a spatial displacement of dynamic or ther-
mal fields, which can induce, for example, local warming or a variation in dynamics created
by purely numerical processes. Thus, a model that is too dissipative may generate precipitation
that has no physical relevance.

The dissipation is expressed in LMDz as an iterated Laplacian term on a given variable ψ

as follows : [
dψ

dt

]
dissip

=
(−1)qd+1l2qd

min
τψ

∇
2qd ψ (4.4)

where qd is the order of dissipation and τψ the damping timescale associated with the variable
ψ at the smallest spatial scale lmin, depending on the horizontal resolution of the model. qd is
an iterative operator, it acts as a filter on the spatial resolution. When qd = 1, the process is
overly dissipative on circulations at large scales and at higher values, dissipation occurs more
at the grid scale than at the large scale. Large values of τψ means weaker dissipation. Indeed,
τψ represents the time to dissipate a perturbation on variable ψ developing at the spatial scale
lmin. The three variables designed by ψ are vorticity and divergence of winds, and potential
temperature. They are chosen to set horizontal dissipation on the rotational component of the
dynamic flows (qrot

d and τrot , i.e. Rossby waves), its divergent component (qdiv
d and τdiv, i.e.

gravity waves) and the diabatic perturbations (qh
d and τh, i.e. latent heat of condensation, rain

re-evaporation, snow sublimation, ...).
In LMDz, and more generally in the GCMs methodology, qd and τψ are determined em-

pirically. A trade-off between model stability, damping energy at the smallest scales and mi-
nimizing impact on the large-scale flows is sought. There are general rules for refining the
dissipation parameters for LMDz, with qd ranging between 1 and 4, and τψ taking values ran-
ging between one and two hours for a 0.5◦ – 1◦ GCM simulation. The standard configuration of
the LMDz model uses as dissipation values qdiv

d = 1, qrot
d = 2, qh

d = 2 as operators and τdiv = 600
s, τrot = 1200 s, τh = 1200 s as timescales.

2.5.a Sensitivity experiments results

In order to study and understand the impact of the different dissipation parameters on pre-
cipitation, we have performed sensitivity tests that are summarized in the table 4.3. For all
sensitivity tests, the resulting simulations are less dissipative than the control simulation. The
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FIGURE 4.8 – Precipitation accumulation profiles of LMDz. Red solid line is the observed MRR verti-
cal profile of precipitation accumulation and red filled area corresponds to the 95% confidence interval
of the MRR observations. Blue solid line is the standard LMDz simulation, the red lines represent the
experiments on the qd operators, green lines represent the experiments on the damping timescale τ para-
meter. Purple and blue dashed and dotted lines represent experiments on combinations between qd and
τ.

corresponding vertical precipitation accumulation profiles are shown in the figure 4.8. These
experiments were performed on the two configurations of the LMDz under consideration, the
results and behaviours are similar but we will only present those performed on the SMALL
configuration, which has a precipitation profile closer to the observed profile (see figure 4.5).

In a general way, sensitivity experiments on qdiv
d and qrot

d parameters have little impact
on precipitation. The same applies to the τdiv and τrot parameters. However, the dissipation
applied to the parameters qh

d and τh has a strong impact on the dissipation profile, as observed
on the simulations D03, D06 and D11. For the D07 simulation, where all qd parameters are
modified, it can be deduced that the excellent agreement between the simulated and observed
precipitation is due mainly to the modifications on diabatic perturbations. Finally, the D09
experiment best reproduces the MRR observations. Indeed, the simulated profile is very close
to the observed profile and within the confidence range of the instrument.
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2.5.b Discussion on the dissipation adjustment

In order to study and understand how dissipation affects precipitation, we have investigated
the time series of temperatures of the control simulation and the D09 simulation with the best
results relative to the MRR observations. They are presented in the figure 4.9. The impact of the
dissipation is mainly visible at low altitude, where the control model is about 3◦C warmer than
the D09 simulation. In addition, when a precipitation event occurs (e.g., February 1, 10, 14,
and 21), the control simulation is warmer than the D09 simulation, which can result in higher
precipitation rates being triggered by higher temperature gradients and moister atmospheric
masses.

In order to understand the behaviour of the dissipation on a spatial scale, we averaged the
temperatures over the month of February according to a transect from Dumont d’Urville (140◦E
66.7◦S)to Dome C (123.2◦E 75◦S), showed in figure 4.10. When time series are averaged and
projected over a larger spatial scale, there is a geographic reorganization of temperature in
the less dissipative simulation. In the D09 simulation, the area above Dumont d’Urville is on
average colder than in the control simulation. This is due to warmer temperature fields over
ocean regions that are less laterally diffused over Antarctic coastal regions.

As shown in figure 4.11, as the atmosphere cools over the peripheral regions of Antarctica,
air masses become less humid and this has a strong impact on precipitation by concentrating it
over ocean regions. Thus, the variation in precipitation observed in the figure 4.8 corresponds
to a horizontal redistribution of precipitation in a less dissipative configuration of the LMDz
model.

When comparing the MAR model in its optimal configuration with the D09 simulation of
the LMDz model, as shown on figure 4.12, the average vertical evolution of precipitation is
consistent between the two models. This result is interesting because it shows that a model
whose microphysics is simplified to satisfy a global issue can correctly simulate solid precipi-
tation in the Antarctic region. Indeed, the LMDz model only contains a precipitation autocon-

TABLE 4.3 – Dissipation parameter experiments on SMALL LMDz precipitation. The values displayed
in the table correspond only to tested parameters. When a parameter is not modified, its value corres-
ponds to the standard parameters of LMDz and it is not displayed.

Experiment qd parameter τ parameter
D01 qdiv

d = 2 -
D02 qrot

d = 4 -
D03 qh

d = 4 -
D04 - τdiv = 1200s
D05 - τrot = 2400s
D06 - τh = 2400s
D07 qdiv

d = 2 ; qrot
d = 4 ; qh

d = 4 -
D08 - τdiv = 1200s ; τrot = 2400s ; τh = 2400s
D09 qdiv

d = 2 ; qrot
d = 4 ; qh

d = 4 τdiv = 1200s ; τrot = 2400s ; τh = 2400s
D10 qdiv

d = 2 ; qrot
d = 4 τdiv = 1200s ; τrot = 2400s

D11 qh
d = 4 τh = 2400s
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FIGURE 4.9 – c) Control experiment time series of temperature over the february 2017 period. b)
D09 experiment time series of temperature over the february 2017 period. c) Differential time series of
temperature between control and D09 simulations over the february 2017 period. The colors range from
blue to red, when the control configuration of the model overestimates temperature compared to the D09
simulation, the color used is red.
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FIGURE 4.10 – Differential averaged temperature between control and D09 simulations along a Du-
mont d’Urville (140◦E 66.7◦S) – Dome C (123.2◦E 75◦S) Dome C transect.
The colors range from blue to red. When the control configuration of the model overestimates tempera-
ture compared to the D09 simulation, the color used is red.

FIGURE 4.11 – a) Average precipitation over the February 2017 period along a Dumont d’Urville
(140◦E 66.7◦S) – Dome C (123.2◦E 75◦S) transect in the control LMDz simulation. The black lines
represent the average isotherms. b) Same result for the D09 LMDz simulation.
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version equation and a snowfall resublimation equation, but this allows the climate in Dumont
d’Urville to be accurately represented during the month of February 2017, and in particular
for the katabatic inversion of precipitation. In the case of the LMDz model, which is too dis-
sipative in its control version, the dissipation adjustment takes priority over the microphysics
adjustment and this allows precipitation to be redistributed over oceanic rather than continental
regions. Thus, there is no excess precipitation of purely numerical origin over Dumont d’Ur-
ville and having no physical relevance.

FIGURE 4.12 – Precipitation accumulation profiles of MRR, MAR and LMDz. Red solid line is the
observed MRR vertical profile of precipitation accumulation and red filled area corresponds to the 95%
confidence interval of the MRR observations. Blue dashed line is the D09 LMDz simulation, and green
dashed line is the BIG MAR simulation with a 5 km horizontal resolution.
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2.6 Conclusion

Comparison of the vertical precipitation profile observed at Dumont d’Urville with the ge-
neral circulation model LMDz and the mesoscale model MAR provided a new perspective on
precipitation modelling in the polar regions. On the one hand, we evaluated a mesoscale mo-
del whose microphysics is complex and which represents accurately the in-situ processes of
precipitation over several horizontal resolutions and configurations. On the other hand, we eva-
luated a global model in several zoomed configurations over Dumont d’Urville station in order
to compare the simulated precipitation profile by testing its microphysics and its numerical
dissipation settings with ground radar observations.

The MAR model in its standard configuration (i.e. a 5 km grid resolution and a large domain
of 1000 x 1000 km), shown in the figure 4.12, accurately replicates the snowfall of February
2017 at Dumont d’Urville. It simulates a 55 mm surface precipitation accumulation with a
maximum precipitation of 92 mm at 1100 m, thus showing a correct sublimation of the pre-
cipitation by katabatic processes in the lower layers. Above the inversion point of the vertical
precipitation accumulation profile, the MAR model seems to simulate too much precipitation.
MAR with the same fine grid in a small domain (250 x 250 km) does not simulate enough
precipitation because its meso-cyclonic activity is too dependent from the reanalysis fields to
be fully effective. With a coarser grid (25 km of horizontal resolution) in the same domain
size, MAR does not efficiently generate the processes related to katabatic winds and dry cold
shallow layers above the oceanic surface, which generates too much snow due to an absence of
sublimation.

Variations in microphysical parameters related to LMDz precipitation have a small im-
pact on the simulated precipitation profile. However, LMDz is very sensitive to the size of its
zoomed region as well as to the advections of large-scale fields of winds, temperatures and
humidity of ERA-Interim reanalysis. Indeed, in a large domain, analogous to MAR standard
configuration, where the model is able to generate its own mesoscale circulation, moisture
is concentrated above Dumont d’Urville area and warm and moist bias is generated over the
continent near the coasts (blue patterns on fig. 4.7.d). This is not an expected outcome. When
a correct general circulation is forced by configuring a small zoomed region where the centre
of the zoom remains influenced by the ERA-Interim reanalysis and by improving the GCM
dissipation adjustment in a less dissipative way, the model generates a precipitation profile at
Dumont d’Urville that is in excellent agreement with the observed profile.

Numerical parameters that guarantee the stability of a model, such as dissipation, often re-
quire empirical adjustments. Dissipation being applied in cases of excess energy to be diffused
at the mesh scale, the large-scale currents are not significantly affected by this numerical set-
ting. Thus, the use of observations such as local precipitation rather than large-scale field can
be an excellent tool for the fine-tuning of the dissipation of a model, as illustrated here with
the LMDz model. This study showed that a better adjusted GCM model such as LMDz, or a
mesoscale model such as MAR are correct for assessing the climate in Antarctica and provide
an additional element to the major problem of calculating the mass balance in Antarctica.
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3 Impact de la dissipation sur la structure verticale des précipita-
tions de la région de Dumont d’Urville

Dans l’étude précédente, nous avons montré que le réglage de la dissipation a un impact
certain sur les quantités de précipitations simulées avec le modèle LMDz. On étudiera dans la
section suivante la dissipation du modèle LMDz sur la structure verticale, afin d’en évaluer les
modifications à l’échelle régionale. Plutôt que considérer uniquement le profil de précipitation
au-dessus de Dumont d’Urville, nous considérons l’accumulation sur une région de la taille du
domaine SMALL. Dans le cas du domaine BIG, afin de pouvoir le comparer au petit domaine
de LMDz, nous ne considérerons que les précipitations qui sont simulées dans une région de
dimension 250x250 km centrée sur Dumont d’Urville. Nous ne comparerons dans cette section
que des simulations de contrôle et des simulations D09 dont les paramètres de dissipation sont
décrits dans le tableau 4.3.

3.1 Domaine SMALL analogue à une simulation AMIP guidée

La simulation zoomée avec un domaine libre de guidage dont les dimensions sont de
250x250 km est analogue à une simulation AMIP guidée. Le centre du zoom, bien que non-
guidé par les réanalyses ERA-Interim, est très influencé par ceux-ci. La région libre de guidage
zoomée est très sensible aux guidages environnants et n’a pas suffisamment d’espace pour
générer ses propres circulations méso-échelles. Les précipitations modélisées seront donc in-
directement influencées par les champs réanalysés.

La figure 4.13 présente les profils moyens d’accumulation de chutes de neige au-dessus
de la région entourant la station Dumont d’Urville. Les profils d’accumulation simulés sont
presque confondus. Le processus de sublimation des précipitations par les vents catabatiques
intervient sur l’ensemble de la région sous une altitude moyenne de 500 m.a.g.l. La principale
différence entre ces deux profils concerne leur déviation standard. Le profil modélisé par la
simulation D09 présente une déviation standard spatiale plus importante, indiquant une plus
forte variabilité régionale de l’accumulation des précipitations.

Selon la figure 4.13, les différences à l’échelle régionale sont très faibles. Les précipitations
en Antarctique sont décrites par des phénomènes à "grande-échelle", nous avons donc vérifié
l’évolution temporelle moyenne des profils verticaux de précipitations dans les simulations de
contrôle et D09 à l’aide de la figure 4.14. Sur les vignettes 4.14.a et 4.14.b, sur l’ensemble
de la région considérée, l’évolution des événements de précipitations est semblable dans les
deux simulations. Cependant sur la figure 4.14.c, on remarque que la simulation de contrôle
manque un événement de précipitation le 7 février 2017, prévoit plus de précipitations dans
l’événement qui le suit, puis qu’elle prévoit plus de précipitations dans une série d’événements
autour du 21 février 2017 que la simulation D09. Donc, malgré des profils d’accumulation
mensuelle similaires, les événements de précipitations modélisés présentent des différences si-
gnificatives. Nous avons également étudié les séries temporelles des précipitations (comme cela
a été fait dans l’étude précédente présentée sur la figure 4.9), cependant à l’échelle du domaine
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FIGURE 4.13 – Profils d’accumulation moyen des précipitations au-dessus du domaine libre SMALL du
modèle LMDz. Le profil en ligne continue représente le profil moyen de la simulation de contrôle et le
profil en traits pointillés représente la simulation D09. Les zones bleutées correspondent à la déviation
standard spatiale de l’accumulation moyenne de chaque simulation.

considéré, les champs de températures sont moyennés au-dessus de régions continentales et
océaniques, ainsi on ne remarque pas de tendances particulières qui se dégagent.

Nous avons étudié les tendances dynamiques thermiques du modèle LMDz, dont les va-
riations sont à l’origine des précipitations dans cette région. Les distributions des tendances
dynamiques thermiques pour les simulations de contrôle et D09 sont présentées sur la figure
4.15. Les distributions observées sont de même type que dans l’étude précédente. Elles peuvent
être décrites selon une loi de Cauchy. Contrairement à l’étude présentée dans la section précé-
dente, lorsque l’on considère les tendances dynamiques où de la précipitation est enregistrée,
on ne remarque pas de divergences des distributions par rapport aux lois de Cauchy calcu-
lées. De plus, les facteurs d’élargissement des distributions sont similaires entre la simulation
de contrôle et la simulation D09, pour l’ensemble des points comme pour les points qui sont
considérés lorsque des précipitations sont simulées. Les figures 4.15.b et 4.15.d présentent des
distributions légèrement asymétriques mais cela ne permet pas de comparer précisément le
comportement des simulations.

Contrairement à l’étude conduite précédemment, l’analyse des tendances dynamiques du
modèle ne permet pas d’identifier l’effet de la dissipation sur les précipitations à une échelle ré-
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FIGURE 4.14 – Séries temporelles des précipitations moyennes au-dessus du domaine libre de la simu-
lation SMALL du modèle LMDz a) de la simulation de contrôle et b) de la simulation D09. c) Différence
absolue du taux de précipitation entre la simulation de contrôle et la simulation D09.

gionale. Nous avons réalisé des transects selon la direction Dumont d’Urville (140◦E 66.7◦S) –
Dome C (123.2◦E 75◦S) afin d’étudier l’impact de la dissipation sur la distribution spatiale des
précipitations. Ces transects sont présentés sur la figure 4.16. On observe un comportement dif-
férent entre la simulation de contrôle et la simulation D09. Les précipitations sur la simulation
de contrôle sont étendues de la côte jusqu’à la limite du plateau continental, ainsi les masses
d’air générant des précipitations ont été soulevée jusqu’à 2000 m.a.s.l. avant de décharger leur
humidité en précipitations. Sur la figure 4.16.b, les précipitations sont concentrées au-dessus
de la côte et on observe toujours des précipitations le long de la pente topographique de la
calotte, mais celles-ci sont moins intenses. Sur la figure 4.17, on note au niveau de cette pente
sur les isothermes que l’atmosphère est plus froide le long de la pente topographique dans la
simulation D09.

Les résultats obtenus ici suggèrent ainsi que la dissipation présente un impact sur la dis-
tribution spatiale des précipitations. Les champs de température semblent avoir un fort impact
sur la distribution géographique des précipitations et les concentrent au-dessus des régions
océaniques. Ceci se fait par la diminution des gradients de température le long des pentes to-
pographiques.
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FIGURE 4.15 – Tendances dynamiques dT a) de la simulation de contrôle ; b) de la simulation de
contrôle en ne considérant que les points où de la précipitation est simulée ; c) de la simulation D09 ;
d) de la simulation D09 en ne considérant que les points où de la précipitation est simulée. L’axe des
abscisses est donné en K/τ, τ étant le pas de temps du modèle de 225 s.

3.2 Domaine BIG analogue à une simulation AMIP libre

Dans un domaine libre de guidage de la taille de celui de la simulation BIG, bien qu’aux
frontières il soit graduellement guidé, le modèle LMDz peut organiser ses propres circulations
méso-échelles. Nous allons ainsi étudier les processus de précipitations au centre du zoom du
modèle. Le domaine BIG a une superficie de 1000x1000 km, or nous avons sélectionné un
domaine de 250x250 km autour de la station de Dumont d’Urville, permettant de comparer le
comportement régional de cette simulation avec celui de la simulation SMALL.

Comme pour l’étude de la simulation SMALL, la figure 4.18 présente les profils moyens
d’accumulation de chutes de neige autour de la station Dumont d’Urville. Les profils d’accu-
mulation simulés sont confondus et on peut observer les processus de sublimation des précipi-
tations par les vents catabatiques sous une altitude moyenne de 500 m.a.g.l. La seul différence
visible ici concerne la déviation standard spatiale de l’accumulation des précipitations. Le pro-
fil modélisé par la simulation D09 présente une déviation standard spatiale plus importante.
Concernant la simulation SMALL, la différence de variabilité spatiale se révèle être liée à une
distribution variée des précipitations, avec de forts taux en aval de la calotte antarctique et des
valeurs plus faibles simulées le long de la pente topographique du continent.
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FIGURE 4.16 – Transects de précipitations moyennes mensuelles sur la période février 2017 simulées
par a) la simulation de contrôle ; b) la simulation D09. Les contours noirs représentent les isothermes
moyennes mensuelles et la zone noire représente la coupe topographique de la calotte. Les transects
suivent la direction de Dumont d’Urville (140◦E 66.7◦S) à Dome C (123.2◦E 75◦S) et l’axe des abscisses
est centré sur Dumont d’Urville et représente la distance à la station.

FIGURE 4.17 – Transects de la différence absolue de température moyenne mensuelle sur la période
février 2017 entre la simulation de contrôle et la simulation D09. Les couleurs vont du rouge au bleu, si
la simulation de contrôle est plus chaude que la simulation D09, la couleur choisie est le rouge.

200



Evaluation of coastal Antarctic precipitation in MAR3.9 regional and LMDz6 global
atmospheric model with ground-based radar observations

FIGURE 4.18 – Profils d’accumulation moyen des précipitations au-dessus du domaine libre BIG du
modèle LMDz. Le profil en ligne continue représente le profil moyen de la simulation de contrôle et le
profil en traits pointillés représente la simulation D09. Les zones transparentes rouges correspondent à
la déviation standard spatiale de l’accumulation moyenne de chaque simulation.

Nous avons ensuite observé des séries temporelles des simulations de contrôle et D09 sur
la figure 4.19. Nous constatons que la dissipation joue à nouveau un rôle important sur la du-
rée et l’intensité des événements précipitants. Sur la figure 4.19.c, le différentiel des taux de
précipitation indique que la simulation D09 génère des événements plus courts et plus conden-
sés, cela s’observe par les franges bleues autour du 7 février et du 21 février. Lorsque de
petits événements de précipitations se produisent dans la simulation de contrôle, comme par
exemple autour des journées du 8 février et du 18 février, la simulation D09 ne modélise pas
ces événements, où dans ce cas avec des taux de précipitations très faibles. Comme pour les
configurations SMALL du modèle LMDz, nous avons regardé les séries temporelles des préci-
pitations (cela ayant également été fait dans l’étude présentée sur la figure 4.9). De nouveau,
à l’échelle du domaine considéré, les champs de températures sont moyennés au-dessus de ré-
gions continentales et océaniques, ainsi on ne remarque pas de tendances particulières qui se
dégagent.

La figure 4.20 présente la distribution des tendances dynamiques thermiques des deux si-
mulations évaluées avec un domaine BIG. On constate, comme pour les simulations où le
domaine libre de guidage est resserré autour de Dumont d’Urville, que les distributions sont
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FIGURE 4.19 – Séries temporelles des précipitations moyennes au-dessus du domaine libre de la simu-
lation BIG du modèle LMDz a) de la simulation de contrôle et b) de la simulation D09. c) Différence
absolue du taux de précipitation entre la simulation de contrôle et la simulation D09.

similaires entre la simulation de contrôle et la simulation D09. Lorsque l’on considère les
distributions des tendances dynamiques thermiques concordants avec des précipitations, la dis-
tribution de la simulation D09 présente un pic plus large que la simulation de contrôle. Cepen-
dant, on n’observe aucune valeur de tendances dynamiques ne suivant pas la loi de distribution,
comme cela peut être observé localement.

Le déroulement de l’étude complémentaire régionale sur le domaine BIG est très similaire
au comportement régional de la simulation ayant un domaine SMALL. Nous avons réalisé des
transects suivant la direction Dumont d’Urville (140◦E 66.7◦S) – Dome C (123.2◦E 75◦S) afin
d’étudier l’impact de la dissipation sur la distribution spatiale des précipitations. Finalement,
nous observons les mêmes conclusions que dans la section précédente : le champ de tempéra-
ture moyen à basse altitude le long de la pente topographique est plus froid dans la simulation
D09, cela s’observe sur la figure 4.22. Quant aux précipitations, sur la figure 4.21, bien que
plus intenses en raison des advections d’humidité résultante de la taille du domaine considéré,
elles restent localisées au-dessus des régions océaniques et des basses terres.

À l’échelle d’une région, nous ne retrouvons pas les variations de tendances dynamiques
observées sur un profil vertical entre une configuration de contrôle et une configuration avec
un réglage différent de la dissipation dans le modèle LMDz. Il y a cependant une redistribution
géographique des précipitations dans les configurations D09, et cela s’explique pas une modi-
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FIGURE 4.20 – Tendances dynamiques dT a) de la simulation de contrôle ; b) de la simulation de
contrôle en ne considérant que les points où de la précipitation est simulée ; c) de la simulation D09 ;
d) de la simulation D09 en ne considérant que les points où de la précipitation est simulée. L’axe des
abscisses est donné en K/τ, τ étant le pas de temps du modèle de 225 s.

fication des champs de température le long des pentes topographiques de la calotte antarctique.
Avec un réglage différent de la dissipation numérique du modèle LMDz, les gradients horizon-
taux de températures diffèrent et deviennent plus faibles que dans la simulation de contrôle.

3.3 Discussions à l’échelle régionale

Dans cette section, nous discuterons des précipitations et températures dans le domaine de
250x250 km autour de Dumont d’Urville des configurations BIG et SMALL de la configuration
dissipée du modèle LMDz. Sans distinction de la circulation atmosphérique, un modèle, avec
une dissipation plus forte sur les petites longueurs d’ondes que sur les ondes à large-échelle, va
concentrer les précipitations au-dessus des régions océaniques en Antarctique. Nous souhaitons
vérifier si le réglage de la dissipation, ainsi le refroidissement de l’atmosphère le long de la
pente topographique, réduit l’écart des taux de précipitations entre une simulation libre de
guidage et une simulation guidée par des champs réanalysées.

La figure 4.23 synthétise les différences entre les configurations SMALL et BIG des simu-
lations D09 considérées dans cette étude. Les deux configurations représentées ici ont chacune
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FIGURE 4.21 – Transects de précipitations moyennes mensuelles sur la période février 2017 simulées
par a) la simulation de contrôle ; b) la simulation D09. Les contours noirs représentent les isothermes
moyennes mensuelles et la zone noire représente la coupe topographique de la calotte. Les transects
suivent la direction de Dumont d’Urville (140◦E 66.7◦S) à Dome C (123.2◦E 75◦S) et l’axe des abscisses
est centré sur Dumont d’Urville et représente la distance à la station.

FIGURE 4.22 – Transects de la différence absolue de température moyenne mensuelle sur la période
février 2017 entre la simulation de contrôle et la simulation D09. Les couleurs vont du rouge au bleu, si
la simulation de contrôle est plus chaude que la simulation D09, la couleur choisie est le rouge.
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FIGURE 4.23 – a) Profils de température moyens au-dessus d’une région de 250x250 km centrée
sur Dumont d’Urville. Les zones transparentes sont les déviations standards spatiales des profils de
température. b) Série temporelle différentielle des précipitations entre les simulations D09 SMALL et
BIG. Lorsque la simulation SMALL prévoit plus de précipitations que l’autre, la couleur est rouge.

des caractéristiques typiques d’un modèle dont les advections sont fortement contrôlées et un
modèle libre de guidage. Sur les profils de température, la simulation BIG montre un biais
chaud par rapport à la simulation SMALL dont le champ de température est fortement influencé
par les champs réanalysés ERA-Interim. On observe aussi des quantités différentes de préci-
pitations simulées. Dans une simulation libre de guidage, le modèle accumule de l’humidité
au-dessus des régions océaniques et induit par ce fait de forts taux de précipitations.

Lorsque l’on règle la dissipation numérique du modèle LMDz avec des paramètres qui
dissipent plus fortement à petite échelle spatiale qu’à large échelle, les précipitations sont re-
distribuées à l’échelle spatiale en réponse à une diminution des gradients de température le long
de la pente topographique de l’Antarctique. Si les paramètres qd de la dissipation augmentent,
le modèle est plus dissipatif à petite échelle spatiale. Par ailleurs, ce processus résout d’infimes
variations temporelles à l’échelle de la maille, comme de faibles variations de température.
Comme le modèle le montre sur les figures 4.17 et 4.22, les champs de température moyens
varient géographiquement entre les simulations de contrôle et les simulations D09, principa-
lement le long des pentes topographiques du continent. Les variations de températures sont à
l’origine des précipitations. Lorsque le réglage de la dissipation réduit la température moyenne
de l’atmosphère le long de la pente topographique, le modèle prévoit plus de précipitations
au-dessus des régions océaniques et périphériques, et précipite moins le long de la pente to-
pographique. On ne peut cependant pas conclure sur les différences des taux de précipitations
entre les simulations BIG et SMALL car la dynamique et la cyclogenèse en amont de la région
de Dumont d’Urville entre les deux configurations du modèle diffère, donc les advections ne
sont exactement les mêmes.
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4 Évaluation de la dissipation dans le modèle LMDz à Princesse
Elisabeth

Afin de vérifier la viabilité de l’étude précédente – à savoir l’impact de la dissipation nu-
mérique du modèle LMDz sur les précipitations modélisées – on a reproduit l’expérimentation
à la station de Princesse Elisabeth. Cette région, précédemment étudiée dans la section 2.3.b
du chapitre 1, présente un climat très différent de celui de Dumont d’Urville et plus généra-
lement des côtes de l’Antarctique est. Cette station est située à plus de 100 km des côtes, à
proximité d’une chaîne de montagnes et à 1382 m d’altitude, son climat est typique des régions
montagneuses de l’intérieur du continent.

Dans l’étude Lemonnier et al. (2019a) présentée dans le chapitre 1, nous avons analysé,
comparé avec CloudSat et discuté un événement de précipitations enregistré par le MRR de
la station, qui s’est déroulé en février 2011. Cet événement étant bien documenté dans la lit-
térature, car correspondant à une rivière atmosphérique qui est passée au-dessus de la station
(Gorodetskaya et al., 2014), nous avons donc sélectionné le mois de février 2011 pour réali-
ser une simulation de contrôle et une simulation avec le jeu de paramètres de dissipation D09
présenté dans le tableau 4.3.

La figure 4.24 présente les séries temporelles des précipitations, observées par le MRR de
la station et simulées par le modèle LMDz. Ce dernier présente une configuration zoomée avec
une résolution horizontale et une taille de domaine libre de guidage similaires à la simulation
SMALL réalisée à Dumont d’Urville. Le modèle LMDz semble bien reproduire le passage de
la rivière atmosphérique le 14 février 2011, ainsi que les petits événements enregistrés le 19 et
le 25 février, mais la durée de ces événements paraît sur-estimée par le modèle.

Les profils d’accumulation des précipitations sur le mois de février 2011 sont présentées
sur la figure 4.25. Comme pour l’étude de la dissipation réalisée dans les sections précédentes,
nous utilisons l’accumulation mensuelle des précipitations pour évaluer le modèle à partir des
observations. Le modèle LMDz, dans sa configuration de contrôle présente une surestimation
des précipitations par rapport aux observations. La simulation D09 présente également un profil
sur-estimant les précipitations observées en altitude mais la concordance entre le modèle et les
données est satisfaisant en basse altitude.

Nous avons vérifié si le réglage de la dissipation appliqué à la simulation D09 modifie la
distribution des tendances dynamiques thermiques du modèle LMDz comme cela est observé
sur le profil modélisé par la simulation D09 à Dumont d’Urville. La figure 4.26 présente les
distributions de tendances dynamiques thermiques des précipitations. Comme dans les cas lo-
caux et régionaux de Dumont d’Urville, les distributions suivent des lois de Cauchy avec un
facteur d’élargissement plus petit. Les distributions où seuls les points concordants avec des si-
mulations de précipitations sont désaxées vers des valeurs négatives de tendances dynamiques.
Dans la simulation de contrôle, on observe une bosse dans la distribution autour de -0.02 K.τ−1

qui disparaît dans la distribution de la simulation D09. Quant aux valeurs observées autour de
+0.03 K.τ−1, elles ne suivent pas la distribution mais ceci s’ajuste avec un réglage différent de
la dissipation dans la simulation D09. Nous avons vérifié si ces résultats pouvant être expliqués
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FIGURE 4.24 – a) Série temporelle des précipitations enregistrées par le MRR pendant la période de
février 2011. b) Série temporelle des précipitations simulées par le modèle LMDz pendant la période de
février 2011. Le 13 février 2011 en amont du passage de la rivière atmosphérique, le MRR a subi une
extinction, nous avons retiré les précipitations simulées de cette courte période dans la série temporelle.

FIGURE 4.25 – Profils d’accumulation de précipitations observé par le MRR de la station Princesse
Elisabeth (courbe rouge épaisse et enveloppe de confiance transparente rouge) et simulés par les simu-
lations de contrôle (courbe bleue fine) et D09 (courbe rouge fine).
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FIGURE 4.26 – Tendances dynamiques dT a) de la simulation de contrôle ; b) de la simulation de
contrôle en ne considérant que les points où des précipitations sont simulées ; c) de la simulation D09 ;
d) de la simulation D09 en ne considérant que les points où des précipitations sont simulées. L’axe des
abscisses est donné en K/τ, τ étant le pas de temps du modèle de 225 s.

par une variation temporelle de la température différente entre les deux simulations, comme
cela a été présenté sur la figure 4.9 pour le profil vertical étudié à Dumont d’Urville. On re-
trouve les mêmes conclusions, avec la simulation de contrôle plus chaude, notamment pendant
les événements de précipitations, à basse altitude que la simulation D09.

La figure 4.27 synthétise l’effet de la dissipation sur le modèle LMDz zoomé à Princesse
Elisabeth. Les séries temporelles des précipitations modélisées par la simulation de contrôle
et la simulation D09 sont respectivement présentées sur les figures 4.27.a et 4.27.b. La figure
4.27.c montre les différences entre les deux simulations. L’effet de la dissipation dans ce cas
diminue de manière générale les taux de précipitations. On remarque également qu’il y a moins
de précipitations fines (de couleur bleue) en altitude.

208



Evaluation of coastal Antarctic precipitation in MAR3.9 regional and LMDz6 global
atmospheric model with ground-based radar observations

FIGURE 4.27 – a) Série temporelle des précipitations modélisées par la simulation de contrôle. b)
Série temporelle des précipitations modélisées par la simulation D09. c) Série temporelle différentielle
des précipitations modélisées par la simulation de contrôle et la simulation D09.

5 Conclusions et perspectives

La comparaison des profils verticaux de précipitations observés à Dumont d’Urville avec
ceux simulés par le modèle LMDz et le modèle méso-échelle MAR ont permis d’envisager de
nouvelles perspectives dans la modélisation des précipitations des régions polaires.

Le modèle MAR, en configuration standard (résolution horizontale fine et grand domaine
d’étude), reproduit très bien les chutes de neiges en février 2017 à Dumont d’Urville, tant pour
l’accumulation de surface que pour les processus de sublimation des vents catabatiques dans
les basses couches. Le modèle MAR est cependant rapidement poussé vers ses limites lorsque
que l’on modifie sa résolution horizontale et la taille de son domaine.

Concernant le modèle LMDz, les variations des paramètres microphysiques décrivant les
précipitations ont un faible impact sur le profil simulé. Cependant, le modèle LMDz est très
sensible à la taille de son domaine zoomé (dans lequel aucune contrainte sur les champs large-
échelle n’est appliquée). Dans un zoom large de 1000x1000 km où le modèle peut créer ses
propres circulations méso-échelles, analogue au domaine standard du modèle MAR, l’humidité
est advectée au-dessus de Dumont d’Urville, générant ainsi une poche atmosphérique trop hu-
mide qui provoque des biais importants d’accumulation de précipitations. Si la région zoomée
est réduite, les champs large-échelle au centre du zoom deviennent fortement influencés par
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les champs réanalysés de ERA-Interim et l’accumulation simulée est moins importante mais
reste sur-estimée par rapport aux observations. Un test de sensibilité réalisé sur la dissipation
du modèle a montré que ce processus numérique appliqué aux champs de température a une
forte emprise sur les champs de précipitations. Une dissipation qui est appliquée à l’échelle de
la maille va réduire les petites variations temporelles de température en diffusant spatialement
les excès d’énergie. En modifiant les paramètres de dissipation numérique du modèle, le profil
de précipitations simulé est en meilleur accord avec les observations du MRR.

Suite à cette étude exploratoire sur la dissipation du modèle LMDz, nous avons vérifié si
la dissipation du modèle LMDz avait une meilleure influence sur les précipitations à l’échelle
régionale. Pour ce faire, nous avons considéré les champs de précipitations et de température
dans une région de 250x250 km centrée sur Dumont d’Urville dans les simulations réalisées
avec un petit et un grand domaine zoomé libre de guidage. Nous avons observé une redis-
tribution spatiale des précipitations dans les simulations où la dissipation a été modifiée. Les
champs de précipitations, qui recouvraient initialement la côte environnante de Dumont d’Ur-
ville et la pente topographique de la calotte à proximité de la station jusqu’à 2000 m d’altitude,
sont concentrés principalement au-dessus des régions océaniques en raison d’une redistribution
des champs de température qui refroidissement l’atmosphère le long de la pente topographique
montant vers le plateau, réduisant ainsi les gradients de température. Ce résultat concorde avec
les discussions du chapitre 3 dans lesquelles nous avancions que le modèle LMDz ne simule
pas assez de précipitations le long des régions périphériques mais trop de précipitations sur le
plateau continental.

Afin de valider l’étude réalisée sur la dissipation dans le modèle LMDz, nous avons conduit
une analyse similaire au-dessus de la station Princesse Elisabeth en utilisant une simulation de
contrôle et une simulation dont les paramètres du processus de dissipation sont identiques à
ceux testés à Dumont d’Urville. Cette station ayant un climat très différent, typique des climats
montagneux et continentaux antarctiques, nous avons pu constater que la dissipation a le même
statut régulateur des précipitations dans cette région que le long des régions périphériques du
continent.

Les paramètres numériques qui garantissent la stabilité du modèle, comme la dissipa-
tion nécessitent souvent un ajustement empirique. La dissipation qui est appliquée au modèle
LMDz, permettant de diffuser spatialement des excès d’énergie liés à des variations rapides,
joue un rôle majeur dans la simulation des précipitations. En effet, de fortes variations tempo-
relles de température dans le modèle créent ainsi des gradients de température pouvant être à
l’origine des précipitations. Une atténuation de ces rapides variations et une redistribution géo-
graphique des champs de températures réduisent ainsi ces gradients et limitent la simulation
des précipitations. L’usage d’observations locales, comme des profils de précipitations plutôt
que des champs à large-échelle, peut donc être un excellent outil permettant d’affiner de la
dissipation d’un modèle.
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1 Conclusions

1.1 Amélioration des incertitudes sur la mesure du satellite CloudSat

Le satellite CloudSat est un outil puissant qui permet d’étudier les précipitations en Antarc-
tique. Il couvre la quasi-totalité du continent et le survole relativement régulièrement grâce à
son orbite quasi-polaire. Cependant les taux de chutes de neige qui peuvent être déduits de ses
observations admettent des incertitudes dont les valeurs sont 1,5 à 2,5 fois plus importantes que
les mesures elles-mêmes. Lors de cette thèse, nous avons réduit les incertitudes sur les mesures
de CloudSat en comparant les mesures directes de précipitations du satellite avec des obser-
vations radar depuis le sol (voir chapitre 1). Ceci a été réalisé grâce à la mise en place d’une
collaboration entre les chercheurs de l’université du Wisconsin qui ont développé l’algorithme
convertissant les réflectivités mesurées par CloudSat en précipitations, des chercheurs du pro-
jet HYDRANT ayant dépoyé un MRR à Princesse Elisabeth et l’équipe du projet APRES3 qui
a déployé des instruments radar à la station Dumont d’Urville. Ceci a permis d’améliorer la
confiance que l’on peut attribuer aux restitutions de CloudSat. Cette étude est publiée dans la
revue scientifique EGU/Copernicus The Cryosphere. La comparaison de 4 cas de précipitations
observés conjointement depuis l’espace et la surface présente une excellente corrélation entre
les deux jeux de données radar. Cette étude met également en évidence une légère surestima-
tion de la précipitation observée par CloudSat pour de faibles taux (<0.1 mm.h−1) qui peuvent
être due à de l’eau nuageuse enregistrée par le satellite, à une limite de sensibilité des MRR
pour les petits hydrométéores précipitants ou à une atténuation du signal reçu par ceux-ci. Nous
avons proposé une nouvelle gamme d’incertitudes sur les mesures du satellite CloudSat allant
de -13 % à +22 % à partir d’une étude statistique basée sur la quantification de la divergence
de CloudSat par rapport aux valeurs des MRR.

Suite à la publication de cette étude, une nouvelle version du produit de précipitation 2C-
SNOW-PROFILE de CloudSat a été développée et mise à disposition. Nous avons réalisé une
analyse similaire avec les estimations de précipitations fournies par ce nouveau produit, ce qui
nous a permis de montrer que le jeu d’incertitudes déterminé en section 2 du chapitre 1 reste
valable et utilisable pour les futures études de précipitations en Antarctique.

1.2 Création d’une climatologie multi-annuelle verticale des précipitations en
Antarctique

La structure verticale des précipitations apporte une nouvelle vision de l’étude et de la
compréhension de leur évolution dans l’atmosphère, de leur formation à leur sédimentation. La
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collaboration entreprise avec l’équipe de l’université du Wisconsin ayant développé le produit
2C-SNOW-PROFILE du satellite CloudSat et leur expertise sur ce produit satellitaire a per-
mis d’établir la première climatologie tri-dimensionnelle et multi-annuelle des précipitations
en Antarctique, basée sur les études préliminaires de Palerme et al. (2014). Dans le chapitre
2, nous avons ainsi étudié la distribution spatiale des précipitations observées par CloudSat.
L’étude de ce produit, divisé selon des critères topographiques et géographiques, a mis en évi-
dence une variation interannuelle de la précipitation faible sur les côtes, et plus importante sur
le plateau continental. Il a également été montré que les précipitations sont plus importantes
au-dessus de la péninsule en raison d’un gradient topographique local important. Elles sont
plus faibles au-dessus des ice-shelves, et ceci peut être en partie expliqué par la stratification
de l’atmosphère due à un refroidissement radiatif de cette région plane et glacée qui limite le
mélange, donc de potentielles précipitations. Au-dessus des régions continentales est et ouest,
les taux de précipitations diminuent fortement le long des pentes topographiques pour atteindre
des taux presque nuls au-dessus du plateau continental. Nous avons également étudié le produit
de CloudSat avec une approche statistique afin d’évaluer la distribution des taux de chute de
neige et des températures associées au-dessus des régions côtières et du plateau continental
à chaque niveau vertical de CloudSat. Nous avons observé un comportement logarithmique
des taux de précipitations observés selon la température. Nous avons comparé ces données à
des taux de précipitations théoriques calculés à partir du soulèvement forcé d’une masse d’air
le long d’une pente topographique. Nous avons ainsi montré que les précipitations semblent
contrôlées au premier ordre par l’advection à large échelle et à l’ascendance forcée des flux hu-
mides à l’encontre de la topographie. Ce travail fait l’objet d’une soumission pour publication
dans la revue scientifique Journal of Geophysical Research : Atmospheres (voir section 2).

Pour aller plus loin dans la compréhension des précipitations en Antarctique, nous avons
étudié la variation saisonnière moyenne des chutes de neige (voir section 3 du chapitre 2),
tout en comparant les précipitations à la fraction moyenne saisonnière de glace de mer. La
nouvelle climatologie moyennée sur les 4 années d’observation de CloudSat a été subdivisée
selon un critère temporel basé sur les équinoxes de mars et de septembre plutôt qu’une confi-
guration à quatre saisons. Nous avons choisi une saison chaude allant de octobre à mars et
une saison froide allant de avril à septembre. L’étude présentée ci-dessus a ainsi été recon-
duite sur ces saisons. Nous avons également analysé la couverture de glace de mer moyenne
selon ERA-Interim sur la même période d’observation de CloudSat. Cette étude semble mon-
trer une corrélation entre la structure verticale des précipitations et la fraction en glace de mer.
La présence de glace de mer refroidit l’atmosphère et la stabilise en la stratifiant. Cet état de
l’atmosphère limite les mélanges, ce qui pourrait avoir un effet direct sur les précipitations au-
dessus des régions océaniques. Une étude statistique approfondie de la distribution des chutes
de neige montre également le comportement des précipitations dépendant principalement de la
topographie locale plutôt que de la température. Ainsi, d’une saison à l’autre, les distributions
de température où les précipitations sont observées diffèrent de plusieurs degrés, pourtant on
n’observe pas de différence majeure des taux de précipitations. Enfin, nous avons noté avec
cette étude statistique que sur le plateau, il y a plus de précipitations observées en été qu’en
hiver à des températures sensiblement supérieures. Cela suggère d’avantage d’intrusions océa-
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niques sur le plateau continental en été, montrant ainsi qu’il y a plus d’advections de masses
d’air apportant des précipitations sur le plateau en été plutôt qu’en hiver.

1.3 Modélisation des précipitations en Antarctique avec un GCM

La climatologie tri-dimensionnelle des précipitations en Antarctique présentée dans le cha-
pitre 2 est un outil puissant d’évaluation des précipitations simulées par les modèles de climat.
Dans le cadre de cette thèse, nous avons ainsi comparé ces observations avec un jeu de simu-
lations climatiques ayant des forçages atmosphériques différents (appliqués à partir des réana-
lyses ERA-Interim sur la période 2007-2010) et des grilles régulières de résolutions différentes
afin d’étudier la capacité du modèle LMDz (composante atmosphérique du modèle du système
Terre IPSL) à simuler le climat polaire de l’Antarctique.

La première simulation étudiée est une simulation ayant une basse résolution horizontale
(96x71 points, ou 3.75◦ de longitude et 2.5◦ de latitude). Cette simulation est libre de tout type
de guidage atmosphérique, ceci permettant notamment d’observer le comportement inné du
modèle LMDz. Cette première comparaison avec CloudSat montre que le modèle prévoit trop
de précipitations au-dessus des régions continentales et n’en prévoit pas assez au-dessus des
régions océaniques. Ces précipitations sont simulées dans un air plus chaud et plus humide
que les températures contenues dans le produit opérationnel OPERA du modèle ECMWF ac-
compagnant les données de CloudSat. Le modèle simule également une mauvaise dynamique
atmosphérique, avec un courant-jet localisé à des latitudes trop basses (plus proches de l’équa-
teur que du pôle) et un rail dépressionnaire le long des côtes antarctiques trop peu marqué
initiant une cyclogenèse plus faible que ce qui est observé dans OPERA et les réanalyses.
Le forçage en vents corrige la dynamique du modèle, et entraîne une forte surestimation des
températures et de l’humidité atmosphériques au-dessus du pôle sud, ce qui peut être en lien
avec une forte surestimation des précipitations par rapport à CloudSat. Le guidage en tempé-
rature présente des résultats similaires, en maintenant un biais chaud et humide au-dessus de
l’Antarctique. Finalement, lorsque le forçage en humidité spécifique est appliqué au modèle
LMDz, le modèle reste trop chaud et trop humide mais ne génère pas assez de précipitations
au-dessus des régions côtières et océaniques en comparaison avec les observations. Ce déficit
de précipitations dans la version guidée en vents, température et humidité est également iden-
tifiable dans la variable d’eau nuageuse à moyenne altitude. Le modèle génère, en effet, plus
de nuages bas (<2000 m) et hauts (>4000 m), mais pas assez de nuages de moyenne altitude
(entre 2000 et 4000 m) en comparaison avec les autres simulations. Pourtant la dynamique du
modèle et les champs météorologiques sont corrects. Nous avons également étudié la varia-
bilité saisonnière des précipitations simulées en Antarctique de la simulation guidée en vents,
température et humidité. Malgré les forçages atmosphériques, le modèle simule une évolution
saisonnière des précipitations différente des observations à cette résolution horizontale au ni-
veau des régions périphériques. Cela s’explique par une cyclogenèse insuffisamment efficace
en hiver, engendrant des taux de précipitations trop faibles sur les régions périphériques.

Nous avons réalisé une simulation ayant un forçage similaire (vents, température et humi-
dité spécifique) et une meilleure résolution horizontale (144x142, ou 2.5◦ de longitude et 1.25◦
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de latitude). Cette simulation montre des différences similaires à celles précédemment retrou-
vées entre les champs de température et d’humidité spécifique déterminés par OPERA et la
simulation homologue à plus basse résolution. La simulation à plus haute résolution génère ce-
pendant plus de précipitations, ce qui est certainement expliqué par une meilleure résolution de
la topographie et des processus d’advection atmosphériques le long des pentes topographique,
processus moteur des précipitations en Antarctique. Cette nouvelle simulation génère un cou-
rant circumpolaire plus rapproché du pole, engendrant une évolution saisonnière du rail des
dépressions correcte autour du continent antarctique. Le cycle saisonnier des précipitations au
niveau des régions périphériques est ainsi proche de celui qui est observé par CloudSat.

Afin d’étudier et de comprendre le comportement des précipitations simulées par le mo-
dèle LMDz à une échelle microphysique, comme cela a été fait dans la section 2.5 du chapitre
2 pour les observations directes de CloudSat, nous avons utilisé des sorties à haute fréquence
des champs de précipitations et de température au-dessus du continent uniquement. Nous avons
comparé ces distributions avec les distributions de précipitations et de températures observées.
Nous avons ainsi constaté que le modèle simule des taux de précipitations analogues aux ob-
servations dans un air plus chaud que les précipitations qui sont directement observées par
CloudSat, avec un écart de près de 10◦C au-dessus des régions périphériques de l’Antarctique.
Le modèle LMDz, en plus de simuler des taux de précipitations analogues aux observations de
CloudSat, simule des précipitations à des taux très faibles à haute altitude. Ces précipitations
pourraient être considérées comme des nuages. Afin d’éviter la contamination des distribu-
tions de précipitations par ces faibles taux de chutes de neige simulées, nous avons comparé
les points de précipitations simulés à basse altitude dans le modèle LMDz avec les courbes
de précipitations théoriques calculées en fonction de la température et de la vitesse verticale
d’advection, issues de l’étude publiée et présentée en chapitre 2. Le modèle suit une courbe
où la vitesse verticale moyenne d’advection est plus lente que ce qui est observé. L’hypothèse
principale derrière cette observation concerne la résolution des pentes topographiques. Celles-
ci ne seraient pas suffisamment résolues pour que le modèle génère des taux de précipitations
à des vitesses verticales d’advection cohérentes avec ce qui est observé.

1.4 Impact de la dissipation numérique sur les précipitations modélisées dans
un GCM

Le chapitre 4, dernier chapitre de ce manuscrit de thèse, présente les résultats d’une in-
tercomparaison de modèles réalisée à la suite du stage de Master 2 de Alizée Chemison que
j’ai co-encadré avec Hubert Gallée, chercheur à l’Institut des Géosciences de l’Environnement.
Au cours de cette étude, des profils de précipitations simulés par le modèle LMDz et le modèle
MAR, réputé pour ses performances en environnements polaires, ont été comparés à des profils
de précipitations observés à Dumont d’Urville pendant le mois de février 2017. Ce mois a été
choisi pour sa représentativité du climat moyen de Dumont d’Urville et pour le nombre d’ins-
truments qui ont été en fonctionnement conjointement pendant cette période. Différents tests de
sensibilité ont été réalisés sur les deux modèles, en rapport avec la résolution horizontale pour
MAR, et en rapport avec la microphysique des précipitations pour LMDz. Le modèle MAR, en
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configuration standard (résolution horizontale fine et grand domaine d’étude), reproduit bien
les chutes de neiges sur la période février 2017 à Dumont d’Urville, tant pour l’accumulation de
surface que pour les processus de sublimation des vents catabatiques dans les basses couches.
Il est rapidement poussé vers ses limites lorsque sa résolution horizontale est dégradée et la
taille de son domaine est réduite. Les variations des paramètres microphysiques du modèle
LMDz décrivant les précipitations ont peu d’impact sur le profil simulé. Cependant, le modèle
LMDz est très sensible à la taille de son domaine zoomé (dans lequel aucun forçage sur les
champs large-échelle n’est appliquée). Le modèle simule trop de précipitations par rapport aux
observations dans une atmosphère trop chaude et trop humide lorsque la taille de son domaine
zoomé est de 1000x1000 km, analogue au domaine standard du modèle MAR. Lorsque sa ré-
gion zoomée est réduite à 250x250 km, les champs large-échelle au centre du zoom deviennent
fortement influencés par les champs réanalysés de ERA-Interim et les taux de précipitations
simulés sont moins importants mais dépassent toujours l’accumulation observée. Un test de
sensibilité réalisé sur la dissipation numérique, processus régissant la stabilité des modèles,
montre qu’un réglage moins dissipatif a une forte emprise sur les champs de précipitations.
Ainsi, en modifiant les paramètres de dissipation numérique du modèle, le profil de précipita-
tions simulé est en meilleur accord avec les observations du MRR. Cette étude est actuellement
rédigée en vue d’une soumission au journal Copernicus - Geoscientific Model Development.

À la suite de cette étude exploratoire réalisée sur le paramétrage de la dissipation du modèle
LMDz, nous avons vérifié si le réglage de la dissipation impacte la distribution géographique
régionale des précipitations modélisées. Les champs de précipitations et de températures ont
été considérés dans une région de 250x250 km centrée sur Dumont d’Urville pour des simu-
lations réalisées avec un petit et un grand domaine zoomé libre de guidage (250x250 km ou
1000x1000 km). Le nouveau réglage de la dissipation que nous appliquons au modèle, moins
diffusif, redistribue spatialement les précipitations. Les champs de précipitations, qui recou-
vraient initialement la côte environnante de Dumont d’Urville et la pente topographique de
la calotte à proximité de la station jusqu’à 2000 m d’altitude, sont concentrés au-dessus des
régions océaniques. Ceci s’est fait en réponse à une redistribution horizontale des champs de
température qui refroidissement l’atmosphère le long de la pente topographique montant vers
le plateau continental.

Grâce à une collaboration avec des chercheurs du projet HYDRANT, nous bénéficions de
profils de précipitations observés à Princesse Elisabeth avec un MRR. Nous en avons profité
pour valider les résultats de l’étude exploratoire sur le réglage de la dissipation dans le modèle
LMDz avec un zoom réalisé au-dessus de cette station. Bien que le climat environnant cette sta-
tion diffère fortement de la région de Dumont d’Urville, un réglage moins dissipatif du modèle
montre des résultats similaires et réduit les précipitations qui sont autrement surestimées.

1.5 Synthèse

À partir de radars déployés à Dumont d’Urville et à Princesse Elisabeth, nous avons validé
un jeu de précipitations observées depuis l’espace avec le satellite CloudSat. Ce jeu de données
a pu être exploité pour créer une climatologie tri-dimensionnelle des précipitations en Antarc-
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tique, multi-annuelle et indépendante de toute modélisation. Elle a permis d’évaluer le modèle
LMDz sur sa capacité à simuler des précipitations dans cette région polaire. La comparaison
de ce jeu de données avec différentes simulations a montré qu’il existe des biais dynamiques,
des biais chauds et humides et des biais d’advection dans le modèles. Nous avons effectué des
tests de sensibilité sur les paramétrisations microphysiques des précipitations et sur le schéma
de dissipation du modèle LMDz. Ceci a montré qu’en imposant des forçages corrigeant les
biais dynamiques du modèle, et dans une configuration numérique moins dissipative, le mo-
dèle LMDz est capable de simuler des précipitations en accord avec les différentes observations
disponibles.
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2 Perspectives

2.1 Observations

2.1.a Depuis l’espace

CloudSat est un satellite permettant d’étudier les précipitations en Antarctique à une échelle
continentale. La validation des observations de CloudSat à partir de comparaisons avec des
données radar acquises depuis le sol en font un outil d’observation fiable et performant. Depuis
2011, le satellite CloudSat est devenu inopérant pour l’observation des précipitations durant
la nuit. Cependant, il fournit toujours des observations durant la journée. Cela signifie que les
étés de 2011 à aujourd’hui ont été observés par le satellite et sont exploitables pour étendre la
climatologie tri-dimensionnelle des précipitations présentée dans le chapitre 2 de cette thèse.
Aujourd’hui, certains produits réanalysés tels que ERA-Interim ou ERA5, ainsi que des mo-
dèles comme MAR présentent un réel potentiel pour l’étude et la prévision des précipitations
en Antarctique. La comparaison d’une climatologie CloudSat, bien qu’incomplète sur la pé-
riode 2011-2018, avec ces jeux de simulations permettrait de réaliser la première climatologie
décennale des précipitations. Cela pourrait apporter notamment des éléments de réponse sur la
dépendance des taux de chute de neige à l’augmentation des températures de l’air.

Cette climatologie pourrait par la suite être complétée par les données du satellite polaire
EarthCARE, dont le lancement est prévu en 2021, et qui embarquera un radar dont la fréquence
de fonctionnement est similaire à celle de CloudSat. Les deux instruments fonctionnant à une
fréquence identique, les algorithmes développés pour le produit de précipitations de CloudSat
pourront être appliqués aux données obtenues par EarthCARE, et cela permettra de comparer
les jeux de données des deux satellites et d’en améliorer les incertitudes instrumentales. Avec
une climatologie suffisamment longue, une étude de l’évolution des précipitations en réponse
au réchauffement climatique observé en Antarctique (Pattyn et al., 2018; Holland et al., 2019)
depuis ces dernières années sera ainsi réalisable. Il sera alors possible de déterminer si une
tendance est visible dans les changements de précipitations en Antarctique.

Dans le cadre du stage de Master 1 d’Alizée Chemison que j’ai dirigé, il a été montré à
l’aide de données radar et lidar qu’il existe un lien important entre l’eau surfondue contenue
dans les nuages et les précipitations en Antarctique. Afin d’améliorer nos connaissances et
notre compréhension du rôle des nuages sur les précipitations en Antarctique, des analyses
conjointes de nuages et de précipitations avec les données de l’A-train permettrait d’avoir une
vision complète des processus microphysiques du cycle de l’eau atmosphérique. Il faudrait
pour cela avoir des informations sur les phases liquides et solides nuageuses en plus de la
phase précipitante. Les produits DAR-DAR (radar-lidar) (Listowski et al., 2019) permettrait
de quantifier les liens entre nuages et précipitations. À l’instar du produit de précipitations
de CloudSat, des études ont été réalisées sur les colonnes d’eau nuageuse (water paths) avec
d’importantes incertitudes (Lenaerts et al., 2017). Même en se limitant à l’étude des fractions
nuageuses de ces produits satellitaires, ceci permettrait de mieux comprendre le rôle de l’eau
sur-fondue dans la formation des précipitations.
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2.1.b Radar nuages et complémentarité satellite-surface

Comme cela a été réalisé dans le chapitre 1 afin de valider le produit de précipitations de
CloudSat à partir d’observations de MRR, il existe des radars nuages déployés dans différentes
bases antarctiques. Dans l’optique de valider les produits de nuages satellitaires obtenus avec
les instruments du A-train, il serait intéressant de comparer les données DAR-DAR ou d’autres
produits satellitaires avec des observations d’instruments correctement calibrés au sol afin de
les valider.

2.1.c Amélioration des informations microphysiques des précipitations

Du 16 novembre 2018 au 15 février 2019 s’est déroulée l’Année de la Prédiction Polaire
(Year Of Polar Prediction, YOPP) en Antarctique. Au cours de cette période, le nombre d’ob-
servations a été intensifié, et les campagnes scientifiques ont été multiples pour accumuler le
plus d’informations sur le climat en Antarctique. Plusieurs bases antarctiques ont été considé-
rées comme "Supersites", avec un rythme élevé de lâcher de ballons-sondes et d’instruments
déployés tels que des caméras MASC (ce type d’instrument a été déployé à Dumont d’Ur-
ville lors de la campagne APRES3 de novembre 2015). Les précipitations ont été sélectionnées
comme variable atmosphérique prioritaire aux côtés de la température, la température de rosée,
la couverture nuageuse, l’humidité relative, la vitesse du vent, l’altitude géopotentielle et la
pression au niveau de la mer. L’étude de l’ensemble de ces variables permet donc d’améliorer
notre connaissance des systèmes climatiques environnant les stations d’observation. En com-
binant les données synoptiques des stations et les observations de précipitations proches de la
surface, il sera ainsi possible d’apporter une information microphysique forte sur les précipita-
tions qui atteignent le sol en fonction de leurs localisations et des différents types d’événements
de précipitations.

2.1.d Couplage surface-atmosphère

Nous avons effleuré dans cette thèse les interactions entre la glace de mer et les précipita-
tions. La faible température d’une banquise stabilise l’atmosphère, et limite le brassage vertical
que l’on peut observer au-dessus des surfaces libres océaniques. Une étude réalisée en Arctique
montre que la présence de glace de mer modifie toute la dynamique de couche-limite en lien
avec les nuages (Morrison et al., 2012). Il semblerait que la distribution géographique des pré-
cipitations dépende sensiblement de la couverture de glace de mer. En effet, les précipitations
semblent plus faibles au-dessus des surfaces océaniques recouvertes de banquise. Au niveau
du pôle Nord, ces processus sont particulièrement étudiés. Des campagnes d’observation de
la glace de mer en Antarctique et de son interaction avec les nuages pourraient apporter de
nouvelles connaissances sur ce sujet.
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2.2 Modélisation

2.2.a Réglage de la dissipation

La rôle de la dissipation numérique dans les précipitations simulées par le modèle LMDz
est un résultat important de cette thèse. Ce processus étant considéré comme un schéma as-
surant la stabilité numérique des modèles de climat, son potentiel impact sur la résolution
des processus numériques à petite échelle spatiale et temporelle, sur le couplage dynamique-
physique ou encore sur les variations du cycle de l’eau a été fondamentalement étudié lorsque
les modèles ont connus des développements majeurs (Rennó et al., 1994; Hourdin et al., 1995;
Ekanayake et al., 1997; Boer and Denis, 1997). Lorsque les schémas de dissipation ont été
bien intégrés aux modèles de climat, l’impact de la dissipation numérique sur les variables
météorologiques a été mis en retrait par rapport aux développements des processus physiques
et microphysiques des modèles. Pourtant la dissipation joue un rôle important sur la physique
et la dynamique des modèles (Jablonowski and Williamson, 2011; Gross et al., 2018) et cor-
rigent des biais parfois purement numériques (exemple : la double ITCZ de l’océan Pacifique).
Il a été démontré dans cette thèse que la modification du réglage de la dissipation numérique
génère une modélisation des précipitations neigeuses à large-échelle fondamentalement diffé-
rente. Dans le cas du modèle LMDz, ce processus affecté à des variations d’énergie à l’échelle
de la maille redistribue sensiblement les champs de température, réduisant ainsi leurs gradients,
et ceci se transcrit par des taux de précipitations plus faibles, une occurrence des événements de
chutes de neige en meilleur accord avec les observations disponibles et moins de précipitations
le long des pentes topographiques et sur le plateau de l’Antarctique. Les modèles surestimant
de manière générale les précipitations dans les régions polaires. Cette approche numérique de
la simulation des chutes de neige suit ainsi la bonne direction. L’étude réalisée lors de cette
thèse étant exploratoire et régionalement limitée à la Terre Adélie, il est primordiale de vé-
rifier si le réglage de la dissipation appliquée aux perturbations diabatiques impacte d’autres
systèmes météorologiques (nuages, etc), ainsi que d’autres régions géographiques (basses lati-
tudes, région équatoriale, pôle nord, etc).

2.2.b Advection de l’humidité en Antarctique

Les précipitations en Antarctique sont représentées au premier ordre par des advections de
masses d’air le long de pentes topographiques. Les modèles sont ainsi très dépendants de leur
résolution horizontale et de leur schéma d’advection pour simuler des précipitations cohérentes
en Antarctique. Il faut donc s’assurer que les schémas d’advection soient corrects avant de raffi-
ner les schémas microphysiques des modèles. Les rapports isotopiques de la neige, résultats de
tous les processus de transport, condensation, précipitation, etc, sont modifiés par les différents
schémas d’advection. Tout le processus de condensation et de conversion en précipitations peut
être modifié par le schéma d’advection (Risi, 2009; Risi et al., 2010; Cauquoin et al., 2019).
Durant la thèse, ces aspects ont été initiés avec notamment le transport de la vapeur d’eau selon
deux schémas d’advection différents. Nous avons effectué des simulations avec deux schémas
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d’advection différents et nous avons étudié la distribution des précipitations simulées. Ces tra-
vaux ont été débutés récemment et sont toujours en cours.

2.2.c Sensibilité à la résolution horizontale - grille DYNAMICO

Lorsque l’on augmente la résolution horizontale dans le modèle LMDz, les systèmes dé-
pressionnaires sont mieux localisés, et génèrent des précipitations plus cohérentes avec les
précipitations observées. On constate cependant des limitations liées à la grille régulière du
modèle LMDz et aux schémas d’advection. Il serait ainsi pertinent d’étudier les améliorations
que peut apporter la grille icosaédrique-hexagonale nommée DYNAMICO (Dubos et al., 2015)
sur un aspect principalement dynamique. Cette grille constitue l’un des objectifs majeurs du
Laboratoire de Météorologie Dynamique en terme de développement. Elle s’abolit notamment
des problèmes numériques aux pôles occasionnés par les grilles régulières et les filtres po-
laires qui y sont appliqué pour maintenir la stabilité numérique du modèle. Il serait intéressant
de comparer la dynamique atmosphérique du courant-jet, la cyclogenèse ainsi que l’advection
des masses d’air simulées sur une telle grille par rapport à une grille régulière. Nous avons
montré que les précipitations sont le résultat d’interactions entre des masses d’air et la topogra-
phie locale, la grille DYNAMICO permet également d’atteindre des résolutions horizontales de
l’ordre de 10 km, et il serait intéressant de vérifier si une meilleure résolution améliore encore
la simulation des précipitations.

2.2.d Développement d’une microphysique plus adaptée aux précipitations

La microphysique des précipitations implémentée dans le modèle LMDz est simplifiée.
Il s’agit d’une équation convertissant de l’eau nuageuse en précipitations lorsque la saturation
d’une maille est atteinte, ou de sublimer la précipitation dans le cas contraire. Nous avons mon-
tré que la paramétrisation de la précipitation tendait à créer des précipitations ayant des taux
très faibles, pouvant être assimilés à des nuages fins. Cet état des précipitations n’est pas réa-
liste et introduit probablement des biais dans les nuages. Un premier travail de développement
des paramétrisations des précipitations serait d’imposer un seuil de contenu en eau nuageuse
déclenchant la conversion en précipitations.

Le modèle simule correctement des processus de basse altitude tels que la sublimation des
précipitations par les vents catabatiques. Les côtes du continent antarctique sont effectivement
balayées par de forts vents qui dévalent les pentes de la calotte. Afin d’améliorer l’étude du
bilan de masse de surface des calottes polaires, il serait également pertinent d’implémenter
une paramétrisation de neige soufflée, composante importante de l’accumulation de la neige en
surface, comme cela a été fait notamment pour le modèle MAR.
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LISTE DES NOTATIONS

Paramètres de modélisation et de météorologie
αc Couverture nuageuse

β Coefficient de réévaporation

∆t Pas de temps du modèle LMDz

Γsat Gradient adiabatique humide

ρ Masse volumique

ρatm Masse volumique de l’atmosphère

ρwater Masse volumique de l’eau

σp Coordonnées verticales hybrides du modèle LMDz

τ Constante de temps de relaxation

τψ Constante de temps d’application de la dissipation

θ Température potentielle
~Ω Vecteur de vitesse angulaire
~F Mélange turbulent
~U Vecteur de vent

Cp Capacité massique de l’air

Ev Evaporation

esat Pression partielle de vapeur d’eau à saturation

fiw Fraction d’eau solide nuageuse

g Accélération gravitationnelle

L Chaleur latente de sublimation

p Pression

P(q) Distribution d’eau condensée

Pr Taux de précipitations

ps Pression de surface

Psr Flux surfacique de précipitations

Q Chauffage radiatif

q Humidité spécifique

qc Eau nuageuse

qd Ordre de dissipation

qiw Eau nuageuse solide



Liste des notations

qsat(T ) Humidité spécifique à saturation

Rd Constante spécifique de l’air sec

Rvap Constante spécifique de l’air humide

Sb Bugdet atmosphérique de l’eau

Sq Terme source de l’eau

T Température de l’atmosphère

t Temps

u Vent zonal

v Vent méridional

w Vent vertical

w0 Vitesse de chute libre d’une particule

wi Vitesse terminale de chute d’une particule nuageuse

Xv Variable prognostique du modèle LMDz

Paramètres radars
βext Coefficient d’extinction volumique du milieu

∆tavg Durée des observations MRR cohérentes avec des survols de CloudSat

∆xsat Longueur d’une trace satellite

∆z Échantillonnage vertical du satellite CloudSat

δ0 Épaisseur de la couche limite d’un hydrométéore

∆r Longueur d’onde du radar

λ Pente de la distribution granulométrique

µ Viscosité

ρa Densité de l’atmosphère

ρi(sr) Densité du gaz i

ρliq Densité de l’eau liquide

σbk(D,Rc) Section apparente de rétrodiffusion d’un hydrométéore

σext(D,sr) Section apparente d’extinction d’un hydrométéore

Ap(D) Aire projettée d’un hydrométéore

C0 Coefficient de traînée limite d’un hydrométéore

Cd Coefficient de traînée

D Taille d’un hydrométéore cible

DM Taille maximale d’un hydrométéore sphérique cible

g Accélération gravitationnelle

Kw Constante di-électrique de l’eau

kabs,i(sr) Coefficient d’absorption massique du gaz i

m(D,Rc) Masse des hydrométéores

N(D,Rc) Distribution granulométrique des hydrométéores

Rc Distance radar-hydrométéore
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Liste des notations

Re(D) Nombre de Reynolds d’un hydrométéore

Sr Taux de précipitations

sr Position d’un hydrométéore cible le long d’un faisceau radar

Sr,CDS Taux de précipitations issu de CloudSat

Sr,MRR Taux de précipitations issu des MRR

V (D,Rc) Vitesse de sédimentation des hydrométéores

Vwind Profil de vitesse moyenne du vent

X(D) Nombre de Best X – Également nommé nombre de Davis d’un hydrométéore

Ze Réflectivité radar effective
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