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INTRODUCTION 



Les processus qui régissent le transfert radiatif en atmosphère 

claire sont de deux types, les processus d'absorption gazeuse, (prin- 

cipalement H20, Oj, NO2, CO2 et O ) et les processus de diffusion (mo- 
2 

lécules et aérosols). Si l'absorption et la diffusion par les molécules 

sont bien paramétrisées par coctre le rôle des aérosols est encore assez 

mal cerné. Leurs sources étant très diverses (érosion, pollution atmos- 

phérique, éruption volcanique...), il est clair que aussi bien l'abon- 

dance de ces particules que les paramètres définissant leur influence 

sur le rayonnement ne sont pas simplement modélisables, les mesures sa- 

tellitaires vont donc être délicates à interpréter si on ne s'affranchit 

pas de cette perturbation sur le rayonnement. 

Les propriétés des aérosols étant très variables, notre démarche a 

été d'effectuer des simulations numériques du transfert radiatif sur un 

échantillonage d'aérosols représentatifs, afin de dégager par quels prin- 

cipaux paramètres ils influencent l'allure du champ de rayonnement. Ces 

simulations ont été faites sur des modèles d'atmosphère tenant compte 

des conditions réalistes de mesure (inhomogénéités verticales pour l'at- 

niosphère, inhomogénéités horizontales pour le sol) et les calculs ont 

été conduits aussi exactement que possible (en particulier, avec prise 

en compte de la polarisation), mais ils s'avèrent lourds et couteux. 

Nous avons donc été amenés à développer une fornulation analytique sim- 

ple du signal satellitaire, les comparaisons effectuées avec les calculs 

exacts montrent que sa précision est tout à fait satisfaisante. L'éta- 

blissement de ce formalisme fait l'objet de la partie 1 (chapitre 1). 

L'exploitation de ces calculs montre l'importance de trois paramè- 

tres, l'épaisseur optique en aérosols leur facteur d'anisotropie (ca- 

ractéristique de leur diagramme de diffusion) et leur albédo. La for- 

mulation que nous avons dégégée nous a permis d'estimer facilement le 

signal satellitaire ce qui s'avère indispensable si l'on veut optimiser 

les performances des capteurs des expériences spatiales. Ces résultats 

ont été appliqués en particulier aux bilans de flux prévisionnels des 

expériences S.P.O.T. 1 (Satellite Probatoire d'observation de la Terre) 

du C.N.E.S. (Centre National dlEtudes Spatiales) et O.C.M. (Ocean Color 

Monitoring) de 1 'E .S.A. (Agence Spatiale Européenne) . 



De façon générale, on peut schématiquement distinguer deux types 

d'applications, la télédétection de la couleur de l'océan (O.C.M.) et 

la télédétection des ressources terrestres (S.P.O.T.) où le but est 

d'éliminer l'influence de l'atmosphère sur les mesures de réflectances 

de sol. 

Dans le cas de l'océan, les réflectances marines sont faibles 

devant la composante atmosphérique qui correspond au rayonnement di£- 

fusé dans l'atmosphère. Cette composante purement atmosphérique repré- 

sente le signal parasite qu'il faut éliminer. Cela fait l'objet du 

Chapitre II, Partie 1. 

En ressources terrestres, où les réflectances de sol sont élevées, 

l'effet perturbateur principal va plutôt provenir de l'environnement. En 

effet, le capteur va recevoir non seulement un signal provenant de la 

cible mais aussi un signal provenant de son environnement, correspondant 

aux photons réfléchis par les surfaces voisines et qui sont diffusés 

ensuite par l'atmosphère dans la direction du capteur. On a également 

un effet du deuxième ordre par rapport aux effets d'environnement qui 

provient des écarts à la loi de lambert de la plupart des réflectances 

de surface. Ceci sera étudié dans le chapitre III, partie 1. 

La correction de ces différentes perturbations nécessite en tout 

premier lieu de connaitre l'épaisseur optique des aérosols. On aborde là 

l'aspect télédétection des aérosols. On peut envisager l'utilisation si- 

multanée des calcuis théoriques et de mesures expérimentales afin de dé- 

velopper des algorithmes d'inversion permettant de remonter aux proprié- 

tés optiques des aérosols, mais le problème reste très complexe. La mo- 

délisation nous a permis d'envisager de remonter à l'épaisseur optique en 

aérosols uniquement à partir des mesures satellitaires. Cette méthode est 

basée sur l'analyse fine des histogrammes des réflectances d'une scène 

donnée. Une première étude sur les données LANDSAT nous a montré la fai- 

sabilité de la méthode (chapitre III, partie 1) . 



Le deuxième volet de ce t r ava i l  a é t é  consacré à l ' a spec t  énergétique 

de l ' in te rac t ion  rayonnement aérosols pour aborder l 'é tude de leur  impact 

climatique. En perturbant l e  rayonnement, l e s  aérosols modifient l 'albedo 

de l a  planète pour l a  p a r t i e  v is ib le  du spectre e t  modifient l e s  processus 

d'émission e t  d'absorption pour l a  pa r t i e  infrarouge. Pour intégrer ces ef- 

f e t s  r ad ia t i f s  dans des modèles climatiques évolut i fs  déjà existants,  l a  

p r i se  en compte doi t  se  f a i r e  d'une manière simple e t  précise a f in  de ne 

pas alourdir l e s  temps de calcul déjà prohibi t i fs  des modèles de circula- 

t ion  générale. La modélisation vue en par t ie  1, directement adaptée aux 

calcul  du bilan rad ia t i f  dans l e  v is ib le  a é t é  généralisée aux longueurs 

d'onde infrarouges. Nous nous sommes d'abord intéressés  aux aérosols s t ra -  

tosphériques, ce qui simplifie l e  problème e t  consti tue une première appro- 

che du problème. Les aérosols stratosphériques forment une couche de faible  

épaisseur optique e t  relativement s table  s i tuée au dessus de l a  couche dif-  

fusante formée par l e s  molécules d ' a i r ,  l e s  aérosols troposphériques e t  l e s  

nuages. Par a i l l eu r s ,  l e  rô le  rad ia t i f  e s t  à p r i o r i  simple puisque nous n'a- 

vons pas dans ce cas de phénomènes de couplage ou de "feedback" avec l e s  

nuages comme ce peut ê t r e  l e  cas avec l e s  aérosols troposphériques. 

L'expression analytique simple obtenue, permet de t e s t e r  l ' influence 

des divers paramètres (albedo du système troposphére-sol, absorption, fac- 

teur  d'anisotrope e t  épaisseur optique des aérosols) sur  l e  bilan clima- 

t ique de l a  planète. Cette étude f a i t  l ' ob je t  de l a  p a r t i e  II. 









1 NTRODUCTI ON 

En atmosphère c la i re  (sans nuages), l e s  mesures de réflectance 

des surfaces terrestres,  fai tes au moyen de l a  mesure du rayonnement 

solaire réfléchi vers l'espace, sont perturbées par deux processus, 

un processus d'absorption par certains gaz atmosphériques (O3, H20 e t  

CO2 principalement) e t  un processus de diffusion par l e s  aérosols e t  

par les molécules. Généralement, l e s  bandes spectrales d'observation 

sont choisies dans des fenêtres atmosphériques transparentes, e t  l 'ab- 

sorption par l e s  gaz peut être négligée ; l e  seul terme perturbateur 

reste l a  diffusion atmosphérique (molécule e t  aérosols). 

Nous nous proposons, dans cet te  part ie ,  de modéliser l e  signal 

sa te l l i t a i re  en fonction des paramètres optiques caractérisant l ' a t -  

mosphère e t  l a  surface respectivement. Nous envisagerons alors deux 

cas pratiques d'application de cet te  modélisation : l a  mesure de l a  

couleur de l'océan, entre 0 ,4  e t  0,7 um, (domaine spectral intéressant 

pour l a  chlorophylle) où les  signaux cherchés sont faibles par rapport 

au signal atmosphérique l u i  même qui sera à retrancher de l a  mesure, 

l'observation de paysages terrestres,  entre 0,7 e t  1 p, (domaine - 

spectral intéressant pour l a  végétation) où l a  principale perturba- 

tion provient du mélange des signatures de cibles voisines. 

La correction de ces effets demande de connaitre en part iculier  

l 'épaisseur optique des aérosols. On propose une méthode pour atteindre 

ce paramètre essentiel à par t i r  d'un sa te l l i t e  ; une étude de faisa- 

b i l i t é  en a é t é  f a i t e  dans l e  cas du s a t e l l i t e  LANDSAT. 

Enfin, on suppose généralement l e s  réflectances du type lambertien ; 

on examinera l e s  problèmes que soulèvent les  écarts, par rapport à cette 

simple l o i ,  des réflectances réel les des cibles. 



1 - MODÉLISATION DU SIGNAL (ANNEXE 1) 

Examinons de manière qualitative comment se pose le problème. 

Le rayonnement solaire qui arrive au voisinage de la terre ser- 

vant de source primaire, nous cherchons quelle fraction de ce rayon- 

nement percevra un satellite qui vise la terre. La cible désignera la 

portion de la surface terrestre interceptée par le champ de l'appareil. 

Imaginons d'abord qu'on enlève l'atmosphère. Tout le rayonnement 

solaire éclairera la surface. Elle n'en absorbera en général qu'une 

partie, le reste étant renvoyé vers l'espace. Les seuls photons que 

l'on captera ici seront ceux que la cible, et elle seule, renvoie pré- 

cisément dans la direction du satellite, et ils seront intégralement 

captés. Ce signal, directement relié aux propriétés de la cible, est 

le signal utile ; on l'observerait directement, dans ce cas idéal. 

Interposons l'atmosphère, et dénombrons les photons qui parvien- 

nent encore jusqu'au détecteur, en suivant comme précédemment de sim- 

ples trajets directs du soleil à la cible puis de la cible au satel- 

lite. Typiquement, par rapport au cas idéal, on n'en comptera plus 

qu'environ 70 pour cent à 850 nm, et 40 pour cent à 450 nm. Ces seuls 



photons directement transmis feront donc paraître la cible nettement 

plus absorbante qu'elle ne l'est, et un prerriier point sera d'évaluer 

avec précision cet effet de transmission directe de l'atmosphère. 

Les photons qui manquent dans ce premier bilan ont disparu à par- 

tir de deux mécanismes : l'absorption et la diffusion. 

Quelques uns d'entr'eux ont été absorbés par les aérosols ou cer- 

taines molécules gazeuses (O2, H20..). Ils contribuent à échauffer 

l'atmosphère qui réémet cette énergie, mais à des longueurs d'onde 

beaucoup plus grandes dans l'infra-rouge. Pour notre bilan ces pho- 

tons correspondent à une perte nette, mais très faible. En effet, l'ab- 

sorption des aérosols est faible dans le visible, et on évitera en géné- 

ral l'absorption gazeuse en faisant les observations en dehors des ban- 

des d'absorption moléculaire les plus intenses. Ces pertes par absorp- 

tion seront à évaluer ici en tant que termes correctifs. 

La presque totalité des photons non transmis seront ici diffusés. 

Dans ce second mécanisme, l'interaction du photon avec un aérosol ou 

une molécule est élastique ; il est aussitôt réémis, sans changement 

de longueur d'onde, mais dans une direction différente de sa direction 

d'incidence. Après une ou plusieurs diffusions, ces photons finiront 

par atteindre la surface ou par ressortir vers l'espace. Ils réappa- 

raîtront donc dans nos bilans, mais sous la forme maintenant de fais- 

ceaux diffus, plus complexes que les faisceaux directs précédents. 

Considérons pour commencer les photons ainsi extraits du faisceau 

solaire incident, avant qu'ils n'atteignent la surface, et qui sont 

finalement rétrodiffusés vers l'espace. 



Le détecteur en captera une partie : ceux qui subissent leur 

dernière diffusion dans le champ de l'appareil avec une direction 

finale convenable. Ce nouveau signal est purement parasite. Entiè- 

rement créé dans l'atmosphère, il ne transporte aucune information 

sur la surface. Il superposera simplement au signal utile venact de 

la cible un fond continu qu'on devra déterminer. 

Le reste des photons extraits du faisceau solaire finiront par 

traverser l'atmosphère à quelques pertes près par absorption. Ceux- 

là contribuent à illuminer la surface, sous la forme d'un faisceau 

diffus, et compensent partiellement l'atténuation du faisceau solai- 

re direct. Ils formeront donc en général une composante utile. On leur 

réservera quand même une formulation particulière, pour le cas où l'on 

voudrait analyser comment la réponse d'une surface peut varier suivant 

le type d'illumination qu'elle reçoit. 



On fera la même analyse pour les photons qui se trouvent main- 

tenant diffusés sur leurs trajets retour, depuis la surface vers l'es- 

pace, lorsqu'on interpose l'atmosphère. 

Considérons encore pour commencer ceux qui finissent par ressortir 

vers l'espace, par transmission diffuse à travers l'atmosphère. Comme 

précédemment, une partie d'entr'eux sera captée par le détecteur, à 

partir d'une dernière diffusion dans le champ de visée. Cette troi- 

sième composante du signal doit être analysée soigneusement. Si les 

propriétés de la surface sont assez uniformes, dans le voisinage de 

la cible, ce sera une composante utile dont on devra conserver l'in- 

formation. Mais si la scène observée est inhomogène, cette composante 

induira au contraire des effets parasites d'environnement très génants. 



Enfin les photons qui reviennent vers la surface, rétrodiffusés 

par l'atmosphère, vont donner une troisième composante à son illumi- 

nation totale. On voit ici s'amorcer le phénomène classique du "txap- 

ping", avec l'emprisonnement du photon qui interagit successivement 

avec la surface et l'atmosphère. Dans le cas présent ce phénomène 

s'atténue très vite, et cette sériedlinteractions converge rapidement. 

Passons de cette analyse qualitative à une formulation analytique 

du signal, dans le cas simple d'un réflecteur larnbertien. On générali- 

sera ensuite cette formulation au cas d'un sol non homogène ou présen- 

tant une réflectance de caractère directionnel. 

1-1 - FORMULATION ANALYTlQUE DANS LE CAS D'UN REFLECTEUR LAMBERTTEN HOMOGENE 

On suppose la réflectance de tout le site uniforme et lambertienne, 

de valeur p. Chaque point du sol reçoit un éclairement qui est l'addition 

des processus suivants : 



a) Un éclairement direct, qui correspond à l'éclairement 

solaire en haut de 1 'atmosphère, ps ES, atténué en e-"'~ lors de 

sa traversée de l'atmosphère ; soit 

où T est l'épaisseur optique de l'atmosphère et 6 = Arcos ps l'angle 
s 

solaire zénithal. 

b) Un éclairement diffus intrinsèque à l'atmosphère (c'est 

à dire pour p = O), qui correspond aux photons arrivant au sol unique- 

ment après diffusion par l'atmosphère ; soit l'éclairement solaire en 

haut de l'atmosphère, us Es, pondéré par un facteur de transmission 
diffus, td(Bs) : 

Lasommedes facteurs de transmission direct, e -'/", et diffus, 

t (8 ) ,  définit un facteur de transmission total (direct + diffus) 
d s 
qu'on notera T(0 ) : 

S 

C) Enfin un éclairement diffus traduisant l'influence de 

la réflexion du sol, et qui correspond aux réflexions puis diffusions 

successives des photons par le sol et l'atmosphère, soit : 



où s, facteur de réflexion atmosphérique pour une source isotrope, 

est l'albedo sphérique de l'atmosphère. 

L'éclairement au niveau du sol, E(8s), somme des 3 composantes 

précédentes, s'écrit donc 

La réflectance étant lambertienne, la luminance réfléchie par le 

sol (en bas de l'atmosphère) sera isotrope et uniforme, et donnée par : 

* La luminance en haut de l'atmosphère L (8 eV, (où $ est la 
s ' v 

différence d'azimuth entre les directions d'incidence et d'observation) 

est par ailleurs la somme de 3 contributions : 

a) la luminance intrinsèque à 1 'atmosphère (i. e. L* = La 

pour p = 0) : 



b) Le signal réfléchi provenant de l'élément dS visé dans la 
A. 

direction d'observation, I Lsol ' affecté du facteur de transmission direc- 
te : e -T/P~ 

où 0 = ArCOS p est l'angle de visée. 
v v 

C) Et le signal réfléchi provenant, par diffusions dans l'at- 

mosphère, de l'environnement de l'élément dS, et affecté du facteur de 

transmission diffuse t' (0 : 
d v 

Au total : 

t Fis Es T (os) 
L (es, eV, 0 ~ 1  = - n {pa (es' eV. + P- l-ps 

(e-"" + t' (6 1 )  1 
d v 

Si on exprime les différentes grandeurs en réflectance équivalente 

définie par 

l'expression de la réflectance apparente d'un site homogène et lamber- 

tien sera finalement donnée par, 

Il suffit donc pour décrire les effets de diffusion atmosphérique, 

de connaitre les 4 fonctions suivantes : 



- pa(Bs, 0 , , qui représente la réflectance atmosphérique 
v 

intrinsèque (i.e. la réflectance de l'atmosphère pour un sol non réflé- 

chissant) et dépend fortement des conditions géométriques d'éclairement 

et d'observation. 

- ~ ( 0 ~ )  , facteur de transmission total de l'atmosphère diffu- 
sante (rapport de l'éclairement (direct + diffus) au sol à l'éclairement 

incident en haut de l'atmosphère), qui ne dépend que de l'angle zénithal 

- T'(eV), facteur de transmission total correspondant à des 

photons injectés au niveau du sol et transmis en haut de l'atmosphère 

(nous montrerons que les fonctions T et T' physiquement différentes sont 

en fait identiques) . 
- et s, albédo sphérique de l'atmosphère, indépendant des con- 

ditions géométriques d'éclairement et d'observation. 

7 -  2 - FONCT1 UNS ATbfUS PH ER1 QU ES 

Nous avons illustré les fonctions atmosphériques précédentes pour 

differentes conditions de mesures 

( R) correspond à des conditions de mesure idéales en télé- 

détection, atmosphère moléculaire pure. 

(23) correspond à des conditions moyennes d'observation, dif- 

fusion moléculaire et une concentration en aérosols cor- 

respondant à une visibilité au sol de 23 km. 

( 5) correspond à des conditions limites d'observation pour 

l'utilisation de la télédéte~tion~diffusion moléculaire 

et visibilité de 5 km. 

Réflectance atmosphérique in t r insèque  ..................................... 
Eclairons d'abord l'atmosphère par le faisceau solaire, sous 

l'incidence p , et calculons le transfert du rayonnement, en suppo- 
s 

sant la réflectance du sol nulle. Soient, dans ces conditions, 



L~ (es, eV, la luminance diffuse qui ressort vers l'espace, et 

L: (8 ' , $ ' la luminance diffuse qui parvient au niveau du sol. 

La réflectance intrinsèque de l'atmosphère, pa(Bs, eV, O,), 
définie précédemment (eq 1-71 est donnée par 

Les figures 1-1 et 1-2 montrent cette réflectance atmosphérique 

propre en fonction de 8 pour X = 450 et 850 nm. On est amené à faire 
v 

les constatations suivantes, 

. L'analyse de la réflectance atmosphérique p en fonction 
a 

de l'angle d'observation 8 (ce qui correspond au.signa1 mesuré par 
v 

un radiomètre à balayage placé sur un satellite) montre que p varie 
a 

peu pour des conditions moyennes de visées (8 < 45') et un soleil 
v 

proche du zénith (9 = 15'). Ceci n'est conservé, lors d'incidences 
s 

solaire plus rasantes (9 = 60' , que dans le plan (mv = 90°, 270' ; 
S 

le signal mesuré présente au contraire un fort degré d'anisotropie dans 

le plan (Ov = O ; 180°), plus particulièrement dû à la diffusion par les 

aérosols. 
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FIGURE 1-3 : RéfZectance atmosphérique p en fonction de Za Zon- a 
gueur d 'onde, cas d 'une incidence so Zaire faib Ze 

0 = 15' e t  d'une observation ve r t i ca l e  eV = O 0  s 

LONGUEUR D ' ONDE ( nm) 

ZGURE 1-4 : Mgme légende que figure 1-3 mais pour O s  = 60° 



En télédétection, on utilise souvent des données multispectrales. 

Les figures 1-3 et 1-4 nous donnent la dépendance en longueur d'onde 

de la réflectance pour une observation verticale et deux directions 

d'incidence. On constate la grande dépendance spectrale du p la 
-4 

a ' 
diffusion moléculaire variant en X et celle des aérosols, typique- 

- 1 
ment, en X . Pour un modèle moyen d'atmosphère p passe de 15 % à a 
400 m à 5 % dans le rouge. 

. A X = 850 nm, la diffusion moléculaire est faible et la 

réflectance atmosphérique provient essentiellement de la diffusion par 

les aérosols. A X = 450 nm, lespropositions sont inversées et on se 

trouve en présence d'une forte composante de diffusion moléculaire. 

Fonctions de transmission ......................... 
L'éclairement total du sol se décompose 

- en un éclairement par le faisceau solaire direct transmis : 

direct - - T / ~ i ç  
Esol - vs Es 

- et en un éclairement par le rayonnement atmosphérique diffus 
.c- 
~ ~ ( 9 ' ~  @ ' )  : 

Ediffus 27r n/2 C 
sol = .b 10 L ~ L B ~ ,  4 ' )  cos 9 1  du'. 

On a le facteur de transmission directe de l'atmosphère (abstrac- 

tion faite de l'absorption gazeuse). 



et on a défini (eq 1-2) le facteur de transmission diffuse de l'atmos- 

phère, td(es) , par 
Edif fus 

t ( O ) =  sol 
d s (1-18) 

Fis Es 

Eclairons maintenant l'atmosphère par le sol, en y supposant une 

source diffuse, étendue à toute sa surface, et de luminance isotrope 

égale à 1 / ~  ; soit un éclairement incident unité. Supposons toujours 

le sol noir, et calculons le transfert du rayonnement. 

On observera maintenant depuis l'espace, en plus de la luminance 

directement transmise, e-T"~/IT, une luminance diffuse, correspondant 

à des photons initialement injectés en dehors du point de la surface 

que l'on vise, et qu'on notera 

On peut montrer que les fonctions t (8) et t' (8) sont en fait iden- 
d d 
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Figure 1-7 : ïmportance de Z1écZairement d i f f u s  de Za c ib l e  par rapport à son seul écZai- 
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tiques (l'origine physique étant que ces fonctions correspondant à 

des photons qui dévrivent des trajectoires identiques, au sens de 

propagation près) de sorte qu'on n'utilisera par la suite qu'une 

seule fonction de transmission diffuse de l'atmosphère, td(8) ; mais 

dont la signification sera différente suivant la variable considérée : 

t (8 ) sera le facteur de transmission diffus au niveau du 
d s 

sol (noir), pour un éclairement unité du sommet de l'atmosphère, par 

un faisceau directionnel dans la direction es ; 

t (8 sera le facteur de transmission diffus en haut de 
d v 

l'atmosphère, pour un éclairement diffus étendu à la surface. 

Les figures 1-5 et 1-6 illustrent la dépendance en longueur d'onde 

de la fonction de transmission totale ~ ( 8 )  (Eq. 1-15) pour deux direc- 

tions 8 = 2,84O et 58,46. On peut observer la prépondérance de la diffu- 

sion moléculaire aux longueurs d'onde les plus courtes. 

Quant aux variations de ~ ( 8 )  (Eq. 1-13) en fonction de l'angle, les 

figures 1-7 et 1-8 (respectivement à = 850 et 450 nm) nous montrent que 

si on se limite à des directions d'observation ou d'incidence inférieures 

à 60°, la dépendance angulaire est faible. Nous avons reporté aussi les 

contributions respectives du facteur de transmission directe par rapport 

au facteur de transmission totale. 

albedo sphérique ---------------- 

Enfin, l'éclairement de la surface corresponàant à la luminance 
J. R ( 0 ' ,  4 ' )  que rétrodiffuse l'atmosphère vers le sol, s'identifie à 

l'albédo sphérique de l'atmosphère, s : 
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2n 
n / 2 e ~ e ' ,  4 ' )  cos 9 '  du'. s = &  I,  

La figure 1-9 illustre sa dépendance en longueur d'onde, on 

remarquera que, même dans le bleu, pour une atmosphère moyenne et 

une réflectance de sol de l'ordre de 50 %, la contribution des inter- 

actions multiples ne représente que 10 à 15 % du signal ; de sorte 

que ces termes (en 1/(I-ps)) seront le plus souvent négligés. 

7 - 3  - CAS D'UN SUL NON HOMOGENE E T  NON LAMBERTiEN 

Généralisons maintenant la modélisation précédente au cas d'un 

sol non homogène et non lambertien. Ce travail est détaillé dans la 

publication no 1 (TANRE et al, 1979) et ncus nous contenterons d'en 

rappeler ici les principaux résultats. 

Supposons d'abord notre cible, infiniment petite et de réflectance 

lambertienne p, placée dans un environnement uniforme et également 

lambertien, mais de réflectance pe différente de p. Le signal atmos- 

phérique s'écrit sous la forme : 

Si la réflectance de l'environnement n'est pas uniforme, la 

modélisation (1-21) restera formellement exacte, à condition d'y 

définir convenablement p . Il est clair qu'on devra, pour cela, dé- 
e 

finir le poids relatif dans le signal d'un point donné du voisinage, 

en fonction de sa distance à la cible. 

Supposons connue la réflectance du sol, p(r, $1, en tout point M' 

de coordonnées polaires (r, $1 autour du point visé MI pris comme ori- 

gine. On définit la fonction de diffusion atmosphérique, F (r) (on se 

restreindra par sinplicité à une observation au nadir), telle que 



F(r) sera appelée la fonction d'environnement. Sa signification 

physique est la suivante : F(r) représente la probabilité pour qu'un 

photon, envoyé depuis l'espace vers le point M puis diffusé par l'at- 

mosphère, atteigne la surface à l'intérieur d'un cercle de rayon r 

autour de M. Réciproque~nent , une fraction F (r) du rayonnement prove- 
nant de l'environnement de la cible correspond à des photons initia- 

lement rediffusés par la surface intérieure à un cercle de rayon r 

centré sur M. F(r) est une fonction croissante de r, avec F(0) = O et 

F (m) = 1 par normalisation. 

Cette fonction F(r) dépend des propriétés optiques de l'atmosphère, 

fonction de phase et épaisseur optique, ainsi que de la répartition 

verticale des aérosols. Ces aspects seront étudiés plus loin mais en 

première approche (fig. 1-10), on aura une portée typique de l'ordre 

de 1 km. 

Supposons maintenant que l'on veuille mesurer les effets bidirec- 

tionnels que peut présenter la cible, et considérons un site sensible- 

ment uniforme, de réflectance non lambertienne p(0 eV, bV)- 

La seule composante du signal qui conserve à priori toute l'infor- 

mation cherchée sera le terme directement transmis en 

En première approximation, on affectera une même valeur moyenne, 
- 
PI proche de l'albédo du sol, à la réponse du sol sous l'éclairement 

solaire diffus t (0 ) et à sa transmission diffuse td(O ) à travers 
d s v 

l'atmosphère. En séparant dans (1-12) le seul terme utile (1-231, la 

réflectance apparente s ' écrira alors 

Cette modélisation peut donner l'ordre de grandeur des contrastes 

directionnels espérés, et de leur sensibilité aux paramètres atrnosphé- 

riques. Eile conduit toutefois à des estimations un peu pessimistes de 

ces contrastes, la forte diffusion des aérosols dans la direction avant 





conservant dans t (8 1 et t (8 une directionnalité sensible. 
d s d v 

En négligeant le terme de série géométrique, la réflectance appa- 

rente dans le cas général d'un sol non homagène et non lambertien s'é- 

crit donc 

Cette modélisation n'est plus rigoureuse hors du cas d'un sol 

homogène et lambertien, puisque le couplage résiduel sol atmosphère 

fait que les deux réflectances moyennes et p dépendent en fait e 
iégérement du type d'atmosphère. Nous reviendrons nlus en détail sur 

ces problèmes de réflectances moyennes, mais la formulation (1-25) 

représente une excellente approximation du signal. 

Nous avons vu (Annexe 1) lesordresdegrandeurdesdifférentescomposantes 

decetteformulation,nous1'appliqueronsdanslasuite àdeuxcasdifférents, 

(i) en observations marines, où mis à part des mesures effectuées près des 

cotes ou dans le voisinage de nuages, on pourra considérer que les sites 

sont homogènes sur des distances de l'ordre de la portée de ~ ( r )  et que les 

réflectances sont lambertiennes. On pourra écrire alors 

où Pw est de l'ordre du pourcent, le problème revient donc à estimer 

la réflectance atmosphérique p qui est d'un ordre de grandeur supé- 
a 

rieure au signal utile p . 
W 

(ii) en observations terrestres, où la prise en compte de l'environne- 

ment s'avère indispensable. A un ordre de grandeur plus petit, le ca- 

ractère directionnel de la réflectance des sites pourra également re- 

présenter une source d'erreur. Dans ce cas, 



Les réflectances des sols p, en infra-rouge proche par exemple, 

étant élevées, le morcellement fréquent, la principale source d'erreur 

proviendra de la contamination du voisinage de réflectance p . 
e 
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Atrnospheric modeling for space measurements of 
ground reflectances, including 
bidirectional properties 

D. Tanre, M. H e m ,  P. Y. Deschamps, and A. de Leffe 

A fairly accurate anaiyticai expression of the ineasured reflectance is established for the general case of a 
non-Lambertian and nonuniform ground by separating the atmospheric and surface effects. The signal is 
nearly linear in the function of intrinsic atmospheric reflectance, the actual target reflectance, and two aver- 
age ground reflectances, angular and spatial, to be defined. Contrast reduction by the atmwphere, defined 
in the cases of Lambertian and directionai ground reflectances, has been evaiuated using this formulation. 

1. Introduction 
The three main mechanisms by which terrestrial 

atmosphere perturbs the measurements of ground re- 
flectances from space are (1) aerosol and molecular 
backscatterings change the measured target reflec- 
tances, (2) for nonuniform sites the measurement is 
altered by the contribution of the target background, 
and (3) the bidirectional properties of the target re- 
flectance are partially smoothed over by the atmo- 
spheric scattering processes. 

The study of these different atmospheric effects has 
been considerably developed. Atmospheric models 
assuming the ground to be uniform and Lambertian 
have been studied extensively.14 These computations 
give the intrinsic atmospheric radiation for quite varied 
conditions and also permit the evaiuation of contrat 
degradation for sites of large dimensions or for small 
targets in a uniform backgr~und.~.~.~ Several attempts 
have been made to account for the diffuse radiation field 
corresponding to a nonuniform ground albedo with the 
aid of the adding procedure, the Fourier transformation 
method, or the invariant imbedding techniq~e.~J Fi- 
nally, the influence of the bidirectional character of the 
reflectance has also been ~tudied.8,~ 
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These studies improve our knowledge of various at- 
mospheric and surface effects, but their influences are 
most frequently considered separately. These effects 
generally occur simultaneously, and it is of interest to 
specify their relative importance in the function of ex- 
perimentai conditions (sun elevation, aerosol content, 
wavelength, type of target reflectance) and to evaluate 
measurement sensitivity to the variations of these 
conditions within the framework of multitemporal. 
multianguiar, or multispectral observations. Consider 
a mean atmosphere above a ground for which the.re- 
flectance px(M,So,S) depends upon the point M and 
upon the incidence and observation directions So and 
S. The apparent reflectance p?(M,So,S) of M, ob- 
served from a satellite in direction S when the sun is in 
direction So, will depend not only upon the actual target 
reflectance px(M,So,S) and the atmospheric reflectance 
p,x(So,S) but also upon spatial and angular mean re- 
flectances to be defined (see, e.g., Refs. 10 and 11). An 
exact numericai simulation of the actud problem is 
obviously out of the question, but the study of a simple 
case of a uniform and Lambertian ground proves suf- 
ficient to give fairly precise answers to the following 
questions: 

Which are the mean reflectances to be defined and 
how are they related to experimental conditions? 

To what extent is the measurement a linear function 
of these mean reflectances? 

What are the relative contributions of these quan- 
tities to the apparent reflectance p*(M,S,So); and how 
do these contributions Vary in function of observation 
conditions. 
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II. Signal Analysis in the Case of a Homogeneous 
Lambertian Surface 

Let it be given that the ground is of uniform Lam- 
bertian reflectance. The atmosphere and particularly 
the atmospheric aerosol concentration are assumed to 
be horizontally uniform. This study deals with 
monochromatic quantities, but subscript X will be 
omitted to simplify notation. Last, rather than being 
expressed as radiance I ,  the various quantities will be 
expressed exclusively in terms of equivalent reflectance 
defined as 

nz = -, (1) 
rof 

where f is the solar flux at the top of the atmosphere, 
and 8 0  = arccospo is the zenithal solar angle. 

It is practical to express the signai received by the 
satellite in the function of successive orders of radiation 
interactions in the coupled ground-atmosphere sys- 
tem.'OJl If p is the ground reflectance, the apparent 
reflectance is written 

where r is the optical thickness of the atmo- 
sphere, 

Cl = arccosp is the zenithal viewing angle, 
4 is the azimuthai angle, 

pa(po,p,4) is the intrinsic atmospheric contribu- 
tion in terms of reflectance [Fig. 
l(a)l, 

p exp(-r/po) is the term that contains the informa- 
x exp(-T/ tion resulting from direct solar radia- 
ir ) tion reflected by the target [Fig. 

l(b)], 

Fig. 1. Successive orders of radiation interactions in the ground- 
atmosphere system. 

I)E (PO) is the contribution resulting from dif- 
x exp(-r/ fuse downward solar radiation attain- 
ir ) ing the ground at point LM [Fig. l(c)], 

and 
p[exp(-r/po) represerits the fmt-order contribution 

+ E (po)]E'- of the target background [Fig. l(d)]. 
(P) 

The geometricai series in Eq. (2) corresponds to higher 
orders of interaction with the ground, the term 
[exp(-r/po) + E (PO)] (pr) corresponds to radiation 
having interacted n times with the ground [Fig. l(e)]. 
Equation (2) is also written as 

For a homogeneous atmosphere, functions E(po) and 
E'(p) are identical in accordance with the reciprocity 
principle 

Due to the presence of aerosols, the real atmosphere is 
inhomogeneous, but Eq, (4) is numericaily well verified 
and will be accepted for the remainder of this paper. 
Equation (3) is written as 

+ E(ro)][exp(-rlr) + E(r)l.  (5) 

In accordance with the above definitions, the normal- 
ized quantities Elgo) and r are given by 

where I;(r,pO,p,q5) is the downward diffuse radiance 
at the bottom of the atmosphere for p = 0, and 

where I - ( T , ~ )  is the downward radiance at the ground 
level for the case of an incident upward isotropie ra- 
diation at the bottom of the atmosphere [I+(r,p) = 
11. 

III. Signal Analysis in the Case of a Non-Homogene- 
ous Non-Lambertian Ground Surface 

Let it now be assumed that the ground reflectance 
depends upon the target LM and the observation and 
incidence directions and thus is written p(M,po,p.~). In 
this case, Eq. (2) is no longer exact but remains inter- 
esting. Each of the terms (1) impiicitly defines the 
different spatial and angular averages that must be 
made for p(M,po,p,d), (2) gives the weight of these av- 
erages in the total signal, and (3) ailows one to estimate 
the linearity of the measured signal. Equation (2) is 
now written as 
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The first three terms of this development are precisely 
defined: 

(p0,p,4) is still the intrinsic atmospheric reflec- 
tance (p = 0). 

p(M,po,p,4) exp(-~/po) exp(-r/p) gives direct in- 
formation about the target. 

P(M,po,p,+)E(po) exp(-~lp) rigorously dows  us to 
define an average angular reflectance of the target M 
as 

( p(M,~o,p,d~) ) E(p) [exp(-r/p~) + E (PO)] defines 
the average reflectance of the environment 
(p(M,po,p,4)) in the same way, but this definition is not 
so easily formulated. If t(p,x,y) is the contribution to 
E(p) per unit area of ground at a point M' with hori- 
zontal coordinates (x,y,), a reasonable definition of (p) 
seems to be 

l:- l:- F(M'>tCr,x.~>dzdy.  (10) (p(M,m,p .@))  = - 
E ( r )  

where p(M') is the average angular reflectance of M', 
which could be specified only by the analysis of t (p,x,y ). 
Such an accurate definition of P(M') is superfluous for 
what foliows, and it is sufficient to state that ,Z(M') could 
be given as either P(Mf,po,p,4) or p(Mf,po,p,4). 

The use of the preceding averages b(M,po,p,~) and 
(p(M,po,p,4) ) ]  in the last term of Eq. (8) is approximate 
but acceptable. Since the corresponding term is quite 
small, this approximation proves sufficient. Equation 
(8) may also be more simply written with a good degree 
of approximation assuming (p - p) (p  ) r = 0: 

with A = exp(-~/p) exp(-T/M), 
B = ~xP(-~/P)E(Po),  
C = E (p) [exp(-~/po) + E(Po)], and 

where A, B, and C allow us to obtain the relative con- 
tributions of the defined reflectances p, p, and ( p ). 

In Eq. (8), the signal is developed in such a way as to 
separate atmospheric properties from ground proper- 
ties. This task is not exactly accomplished because 
Ti(M,cco,p,<b) and (P(M,PO,P,~) ) are still dependent upon 
atmospheric properties by way of Eqs. (9) and (10). But 
the study of the development coefficients of Eq. (8) will 
give some information about the relative weights of the 
various atmospheric effects. It will be seen in Sec. V 
that the remaining influence of the atmospheric prop- 
erties upon P and (p) is much smaller than upon their 
respective weights. 

IV. Atmospheric Functions 
In order to define the dependence of atmospheric 

functions pa (p0,p,4), E(p), and r,  it is necessary to cal- 
culate intrinsic atmospheric radiances for different 
experimental conditions and different atmospheric 
models. The considered atmospheric models consist 
of a Rayleigh atmosphere to which is added a variable 
aerosol concentration. Optical thickness and phase 
function for Rayleigh scattering have been adopted 
from the estimations of Hoyt.12 The aerosol scattering 
properties correspond to the aerosol mode1 used by 
McClatchey et al. 13 The particle scattering cross sec- 
tion and the phase function were computed from the 
size distribution using Mie theory. For this, the re- 
fractive index of the pkticles was assumed to be real 
(that is, no absorption) and equal to 1.50. Table 1 gives 
the corresponding optical thicknesses for visibilities of 
5 km, 10 km, 23 km, and 30 km. The vertical profiles 
of aerosol concentration are the ones given by McClat- 
chey et al. for visibilities of 5 km and 23 km. In fact the 
aerosol vertical profile only siightly affects the radiation 
fieid, and the main parameter remains the optical 
thickness. The radiances were computed by the suc- 
cessive orders of scattering method.14 The computa- 
tions were made for four wavelengths (A = 450 nm, 550 
nm, 650 nm, and 850 nm) and four zenithal solar angles 
(Ho = 15O, 41.4', 60°, and 75.5"). By using these com- 
putations, E(po) and r can be obtained directly from 
Eqs. (6) and (7). 

Table 1. Optical lhicknesses for Four Wavelengths and Four Vlsibilitles 

Wavelength 
(nm) 

Visibilitv (km) 
.i 10 23 30 
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Tablm Il. Fundion r for F m  Wavelengtim and tor Threa A t w . 1 0  
Modds 

Turbid Turbid 
Wavelength Molecular atmosphere atmosphere 

(nm) atmwphere ( V  = 23 km) (V = 5 km) 

450 0.1605 0.2128 0.3080 
550 0.0807 O. 1403 0.2432 
650 0.0438 0.1038 0.2056 
850 0.0157 0.0698 0.1606 

Table 111. Funafon E(p) for Several Zenithal Angles (p  = Co&) 

Solar 
zenith Turbid Turbid 
angle û Wavelength Molecular atmosphere atmosphere 

(deg) (nm) atmosphere (V = 23 km) (V = 5 km) 

15 450 0.0992 0.2647 0.4822 
550 0.0466 0.2076 0.4414 
650 0.0243 0.1715 0.4004 
850 0.0083 O. 1284 0.3339 

TaMe IV. Atmospheric Contributio~~ p.(p,@,h@e) for Verilcal 
Obsarvatlon in = 1) 

Atmosphere models 
hm go Rayleigh V=23km V = 5 k m  

The values obtained for r and E(p) are recorded, re- 
spectively, in Tables II and III. The foliowing formulas, 
based on the Eddington method, have been proven to 
give a good approximation of r and E(p) and can be 
extended to other aerosol models: 

with a = 1 - (cose) and /3 = (1  + (COS@) ), where 
( cos0 ) is the anisotropy factor of the aerosol scattering 
phase function. This factor remains quite constant 
( a b ~ u t  ?/?) for most of the aerosol rnodels,'4 and varia- 
tionkof ,t and E(p) as a function of wavelength are 
mai'n4y-due to variations of rp. 

Table IV gives some values of p, (po,p,p). p, in- 
creases with decreasing wavelengths and visibilities, and 
values higher than 0.1 may be found at shorter wave- 
lengths. A parameterization of p, is not convenient 
because of the variable angular effects. Also, the in- 
trinsic contribution p,, only modifies the absolute levei 
of the measured reflectances and does not change the 
relative contributions of the other terms. 

Figure 2 represents the relative contributions A, B, 
and C of reflectances p, p, and (p)  vs the zenithai solar 
angle when viewing at the nadir for three wave- 
lengths (450 nm, 550 nm, and 850 nm) and three optical 
thicknesses corresponding to visibilities of 10 km, 23 km, 
and 30 km. The results are interpolated from Table III. 
I t  is clear that, except for exceptional'visibilities and 
near IR wavelengths, the contributions of the three 
terms are of the same order. 

In a first approximation, the results in Fig. 2 are 
representative of the atmospheric effects due to a given 
optical thickness T, and are independent of the particle 
mode1 used for the computations. Apart from knowing 
p, ( p ~ , p , @ ) ,  the atmospheric parameter to be deter- 
mined in order to define Eq. (11) is thus the aerosol 
optical thickness 7, at the wavelengths used. 

V. Average Ref lectances 
The sensitivity of averages p and ( p )  to the atmo- 

spheric properties is more difficult to evaluate, since it 
depends upon the exact nature of the target or site in- 
volved. 

The bidirectional effect was studied with the aid of 
the experimental results of Kriebel15 corresponding to 
the reflectance of the savannah at X = 520 nm. By in- 
troducing these experimental values of p(p0,p,4) and 
the radiances Id(r,p0,p,4) obtained in the theoretical 
computations into Eq. (9), p was computed for different 
solar incidence angles, for different viewing angles, and 
for three atmospheric models: Rayleigh, V = 23 km, 
and V = 5 km at X = 450 nm and 850 nm. The values 
thus obtained for p are found in Figs. 3(a) and 3(b) as 
a function of the actual values of reflectance p. 

It is clear that the variations of P between visibilities 
of 5 km and 23 km are rather small and that the 
knowledge of coefficient B [Eq. (1111 is sufficient for 
definition of the contribution of the bidirectional ef- 
fects. However, the strongly directional atmospheric 
radiation corresponding to aerosol scattering reduces 
the degradation of the signal obtained for the pure 
molecular scattering. 

From Fig. 3 it may be seen that preserves partly the 
bidirectional effect of p and couid be approximately 
written as 

with a = 0.1 for the Rayleigh scattering and a between 
0.3 and 0.5 for V = 5 km and V = 23 km; a would gen- 
erally depenci upon the degrees of anisotropy of both the 
atmospheric scattering and the ground reflectance; a 
would tend to O for an isotropic scattering or a specular 
reflection; and a would be close to 1 for a strong for- 
wardscattering and a near Lambertian reflectance. 
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Fig. 2, Relative contributions A, B, and C of retlectances p,  5, and ( p )  vs the zenithal solar angle, for a vertical observation (.A is represented 
by a solid line, B is represented by a dashed line, and C is represented by a dotted line). 
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TRUE REFLECTANCE 
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TRUE REFLECTANCE 

Fig. 3. Angular average reflectance jj for the incident diffuse ra- 
diation vs true reflectance for three atmosphere modeis at X = 450 nm 
[Fig. 4(a)] ana 850 nm [Fi. 4(b)]. Each point corresponds todiiferent 

geometric conditions (solar incidence and observation angle). 

[/'/, 1'' 
O .  -J 

( 0 0 0 0  I W O  >O0 io a ton lm0 1 0 0 0 0  

DISTANCE ( m  1 

Fig. 4. Average reflectance of environment vs the distance between 
the target M and the separation of the two half planes ( p o  = O and pi  
= 1) for two of McClatchey's models ( V  = 23 km and V = 5 km) at X 

= 450 nm and X = 850 nm. 

Spatial average reflectance ( p )  waa evaluated by 
considering the case of a ground composed of two infi- 
nite half planes with uniform Lambertian reflectances 
p l  and p2. The computation of ( p  ) was made by using 
the approximation of primary scattering for the evalu- 
ation of t (g,x,y)  in Eq. (10). Figure 4 gives the values 
of ( p )  thus obtained for the three above defined atmo- 
sphere models and at wavelengths 450 nm and 850 nm. 
The residual interaction cannot be entirely neglected, 
particularly in the critical zone of 500 m, but, if one 
notes that the weighting of ( p ) is from 40% to 20% be- 
tween visibilities of 5 km and 23 km, the linearity of Eq. 
(11) remains quite accurate in the first approxima- 
tion. 

VI. Application: Definition of Spatial or Directional 
Contrast 

In what foilows, we attempt to generalize the notion 
of contrast reduction in the case of bidirectional re- 
flectance properties. Contrast reduction is defined as 
the variation of the available signal after atmospheric 
degradation, as compared with the original signal. If 
p l  and p2 are the exact reflectances in two different 
measurement conditions, and p i  and p; are the mea- 
sured apparent reflectances [Eq. (l)], the contrast re- 
duction R is expressed as 

which allows expression of the information loss when 
viewing through the atmosphere. Spatial contrast is 
obtained by giving reflectance values pl and p:, for two 
neighboring targets for which the atmosphere can be 
considered identical. This notion will be extended to 
include the case of a target having bidirectional reflec- 
tion properties. In this case, pl and p2 correspond to 
different incidence or viewing angles for the same t q e t .  
For the sake of practicability, it will be considered that 
the bidirectional measurements are made under fixed 
illumination conditions with an observation angle f 9 
in the incidence plane. 

The effects due to the term p, [Eq. (2)] will be ne- 
glected, which is rigorously exact for the spatial contrast; 
in the case of bidirectional measurements, however, p, 
is dependent upon geometrical conditions and perturbs 
the measurement, but this effect will not be evaluated. 
here. The effects due to the multiple interactions be- 
tween the ground and the atmosphere will also be ne- 
glected. In order to evaluate contrast reduction, we 
consider the following cases: 

(1) Spatial contrast between Lambertian sites of 
large dimensions ( ( p )  = 5 = p) .  From Eqs. (Il) and 
(14) we obtained 

R = A + B + C ,  

This case typically corresponds to the remote sensing 
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Fig. 5. Contrast reduction vs wavelength for three atmosphere 
mtxlels: (1) large Lambertian targets; (2) smaii Lambertian targets; 
(3) and (4) are the same as (1) and (2) but for the directional reflec- 

tance of the savannah, and (5) specular reflectance. 

of the ocean and other large uniform areas such as a 
desert or forest. The results in Fig. 4 show that the 
uniform area must have a minimum dimension of sev- 
eral kilometers. 

(2) Spatial contrast between Lambertian targets of 
small dimensions (P = p; ( p )  = constant): 

This case corresponds to the definition of the contrast 

reduction in remote sensing commonly found when the 
broken ground is of small dimensions (on the order of 
100 m, see Fig. 4). 

(3) Directional contrast for sites of large dimensions. 
It is obvious that only the direct flux of the solar ra- 
diation is useful in the measurement of the bidirectional 
reflectance properties. However, it is seen in Figs. 3(a) 
and 3(b) that a small fraction a of the diffuse flux pre- 
serves the directionai properties of the target. If the 
site is homogeneous over large dimensions, these 
properties are also partly preserved for the contribution 
of directions other than the direction of observation. 
Thus 

The following values of a were adopted from the re- 
sults of the example dealing with the savannah [Figs. 
3(a) and 3(b)]: 

a = 0.1 for the Rayleigh scattering, 
a varying linearly from 0.3 to 0.5 between 450 nm and 

850 nm for an atmosphere containing aerosols. 
(4) Directional contrast for targets of small dimen- 

sions. The background contributes in a constant (or 
random) way to  the directional effect, thus 

(5) The extreme case of a perfectly specular reflec- 
tion can also be considered as the limit of contrast 
degradation 

The contrast reductions corresponding to the dif- 
ferent cases above are plotted as a function of wave- 
length (450-850 nm) in Figs. 5(a)-5(c). The geomet- 
rical conditions are incidence a t  41.4' and observation 
a t  +30° in the plane of incidence. The results corre- 
spond to three atmosphere models: Rayleigh atmo- 
sphere, which represents an ideal case and the best 
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possible atmospheric conditions; visibility of 23 km, 
which represents good standard conditions in remote 
sensing; visibility of 5 km, generaiiy considered to be the 
lowest limit in remote sensing problems. 

The contrast between Lambertian sites of large di- 
mensions (case 1) is always relatively good (R > 0.5), 
even for 5-km visibility. In ail other cases, contrasts 
deteriorate much more rapidly for 23-km or 5-km visi- 
bility. The contrasts become inferior to 0.5 for X = 500 
nm in the case of 23-km visibility and for X = 850 nm in 
the case of 5-km visibility. 

It is particulariy interesting to note that the loss of 
contrast in directionai effects (cases 3 and 4) is about 
the same as the loss of spatial contrast in the case of 
neighboring sites of smaii dimensions (case 2). This 
shoulà allow the feasibiiity of bidirectional reflectance 
measurements to be evaluated by a study of the spatial 
contrast between sites of smail dimensions as obtained 
in present remote sensing measurements. Measure- 
ment of the bidirectionai properties of the target thus 
seems possible if given that the measurement is limited 
to good atmospheric conditions and to the upper limit 
of the visible spectrum. It must nonetheless be re- 
membered that we have not taken into account the 
variations of p, as a function of the geometrical condi- 
tions. In a rough analysis, the p, variations expressed 
as reflectance are on the order of 0.05. This limits 
measurements to well-defined bidirectional reflec- 
tances, which in practicai terms means the study of 
vegetation in the near IR region. 

VI!. Conclusion 
A fairly accurate anaiytical expression of the mea- 

sured reflectance was established for the general case 
of a non-Lambertian and nonuniform ground. The 
signal is quite linear as a function of the intrinsic at- 
mosphenc reflectance, the actual target reflectance, and 
two average reflectances, angular and spatial. These 
two average reflectances remain slightly dependent 
upon atmospheric properties. For atmospheric cor- 
rections, it appears that, except for the intrinsic atmo- 
spheric reflectance, the only unknown necessary for the 
definition of the relative weights of these different terms 
is the total opticai thickness. 

Other problems have not been studied here. The 
relationship between the average angular reflectance 
and the true reflectance should be generalized to include 
other types of directional reflectances, and the sensi- 
tivity of the average spatial reflectance to the aerosol 
distribution, for example, should be studied. 

The formulation of the signai as described can be 
quite practical. In particular, it d o m  a fast and simpie 
evaiuation of the different notions of contrast and, more 
generaily, should be useful in the optimization of the 
correction algorithms for a given type of measure- 
ment. 

The authors thank J. Lenoble for her keen interest 
and useful advice and F. Martin for his aid in the 
translation of this paper. This work has been sup- 
ported by the Centre National d'Etudes Spatiales under 
contract CNES/77/0737. 
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II - A P P L I C A T I O N  COULEUR DE L'OCÉAN (ANNEXES 2 E T  3)  

Pour des observations océanographiques, dans le but de remonter à la 

concentration en pigments chlorophylliens il convient de distinguer, dans 

la réflectance de la cible, la contribution de l'eau de mer proprement 

dite de celle de l'interface eau-mer (phénomène du "glitter"). 

Le glitter ne dépend que de l'état de surface de la mer, princi- 

palement conditionné par la vitesse du vent. Un exemple d'indicatrice 

dans le plan d'incidence du soleil est donné. L'effet directionnel est 

évidemment très prononcé, la réflectance restant maximum au voisinage 

de la direction de réflexion spéculaire (4 = 0, 8 = es). 

Indicatrices de réflectance du gZitter,  dans Ze plan d'incidence du soZeiZ 
pour di f férentes  valeurs de Za v i tesse  du vent, v .  Les réfZectances sont 
calculées à p a r t i r  d'une modéZisation de Z'btat de surface de Za mer. Ré- 
su l ta ts  pour un angle d'incidence e s  = 40'. 

Ce phénomène de réflexion pure est défini, en amplitude, par 

l'indice de réfraction de l'eau et varie peu avec la longueur d'onde. 

Ceci permettra d'ailleurs de l'éliminer assez bien, en tant que phéno- 

mène parasite, en opérant sur les différences des réflectances obser- 

vées à plusieurs longueurs d'onde. 

La réflectance bidirectionnelle associée à la rétrodiffusion de 

l'eau de mer est beaucoup plus isotrope. Un exemple d'indicatrice est 



48 

présenté dans le cas d'un soleil au zénith ; on voit que, pour cette 

contribution, l'assimilation à une simple réflectance de Lambert cons- 

titue une bonne approximation. 

Indicatrice de réflectance associée à Za rdtrodZffusion de l'eau de 
mer. Cas d'un soZeiZ au zénith. Les résultats son* calculés à partir 
d'un modèle de Za d-iffusion de l'eau de mer. 

La réflectance correspondante est pratiquement nulle dans l'infra- 

rouge (au delà de 850 nm), les phénomènes de diffusion étant alors in- 

hibés par la très forte absorption propre de l'eau. Vers les courtes 

longueurs d'onde, surtout pour les eaux très pures, la réflectance 

croit un peu, avec l'efficacité croissante de la diffusion molécu- 

laire de l'eau. Pour des eaux plus troubles, la diffusion des dif- 

férentes suspensions marines peut devenir déjà sensible à partir de 

700 nm. Mais, de façon générale, les réflectances qu'on aura à mesurer 

ne dépasseront pas ici quelques pour cent et sont à comparer aux va- 

leurs de la réflectance atmosphérique propre qui pour une atmosphère 

moyenne passe de 15 % à 400 m à 5 % à 700 nm. 

El. a4 1 
0.03 

0. El2 

a 01 

a Ela 

Dépe~dance spectrale de Z'aZbédo de l'eau de mer. Spectres caZcuZés 
pour une turbidité moyenne et différentes concentrations, C, de Za 
chZorophyZZe (C en mg/m3). 



Dans le cas d'observations marines, l'approximation d'une réflec- 

tance lambertienne est donc justifiée et le terme perturbateur essen- 

tiel est la réflectance atmosphérique qui est d'ordre de grandeur su- 

périeur au signal utile entre A = 400 nm et >. = 550 nrn où l'on veut 

obtenir p .Or, suivant la concentration et le type d'aérosols, les 
W 

variations de p sont elles mêmes de l'ordre de quelques pourcents. 
a 

Une solution consiste à mesurer p à partir de l'espace à des longueurs 
a 

d'onde pour lesquelles la réflectance de l'eau peut être supposée nulle 

et à extrapoler ces mesures, pour en déduire p aux longueurs d'onde u- 
a 

tiles. 

Deux précautions sont à prendre, éviter les conditions géométri- 

ques proches des conditions de réflexion spéculaire et travailler sur 

des surfaces suffisamment étendues (1 km) pour ne pas être géné par 

1 ' environnement. 

Des premiers résultats obtenus de cette façon avec le CZCS (Coas- 

ta1 Zone Color Scanner) semblent indiquer que la concentration en pig- 

ments peut être ainsi estimée avec une précision d'un facteur 2, des 

mesures in situ donnent un facteur 0.5. 

'Ces résultats encourageants montrent la faisabilité de l'expé- 

rience et l'on peut espèrer améliorer la précision (i) en développant 

des algorithmes de correction plus poussés et (ii) en définissant des 

mesures annexes sur les propriétés optiques de l'atmosphère. 

Ces études ont fait l'objet de deux publications (annexe 2 et 3) 

dont nous allons rappeler ici les principaux résultats. 

Nous ferons avant tout les hypothèses suivantes, 

- l'absorption par les gaz (principalement O 1 sera paramé- 
3 

trisée comme un facteur de transmission multiplicatif du signal, et 

découplée des processus de diffusion ; 

- l'absorption par les aérosols sera négligée ; 

- la luminance rétrodiffusée par l'eau de mer sera supposée 
isotrope ; 

- nous supposerons que nous nous trouvons en dehors de la 
tache du glitter. 

Ces hypothèses simplificatives n'enlèvent rien à la validité des 

résultats obtenus, le système atmosphère-océan restant décrit presque 

exactement. 



Ces conditions étant réalisées, la réflectance apparente mesurée 

par le satellite p* s'écrit sous la forme (Eq 1-12) 

En océanographie, les réflectances p sont faibles, comme l'albédo 
W 

sphérique s atteint au maximum 30 % dans le bleu pour de faibles visibi- 

lités, il parait réaliste de négliger les intéractions multiples atmos- 
f 

phère océan et d'écrire p sous la forme, 

Cette mise en équation (11-2) permet une première estimation des 

perturbations dues à l'atmosphère, elles sont de deux sortes : 

(i) une augmentation du niveau des réflectances par la ré- 

flectance atmosphérique p,due à la rétrodiffusion des 

molécules et des aérosols ; 

(ii) une diminution de la contribution de la réflectance de 

l'océan due aux fonction de transmission sur les trajets 

soleil-océan, océan-satellite. 

Il est intéressant de distinguer dans la réflectance atmosphérique 

le rôle des molécules, composante stable et modélisable et le rôle des 

aérosols, composante variable, et donc de linéariser le signal atmos- 

phérique sous la forme, 

a 
où pR(es, eV, $1 est la réflectance moléculaire, 

a 
et pp(BSr eV, ($1 est la réflectance due aux aérosols, 

l'essentiel du problème des mesures de couleur de l'océan comme 

on l'a vu étant de déduire la réflectance atmosphérique p à 2 400 nm 
a 

à partir de p mesurée à X > 700 nm. 
a 



La formulation (11-3) nous permet de dégager deux sources 

d ' erreur, 

(iii) l'estimation de la réflectance aérosols pa dans 
P 

l'extrapolation en longueur d'onde 

(iv) l'estimation des coefficients A et B. 

Dans un premier papier (annexe 2), nous avons supposé que A = B = 1 

et que 1 ' estimation de la réflectance pa se faisait à 1 'aiCie dl' une'seule lon- 
P 

gueur d'onde (A = 670 nm) , la dépendance spectrale de pa étant faite à 
P 

partir d'une étude statistique. Pour le calcul des fonctions de trans- 

mission T(us) et T(p ) (dont l'évaluation est moins cruciale que celle v 
de la réflectance atmosphérique p ) ,  le Rayleigh était parfaitement 

a 
pris en compte, mais la contribution des aérosols l'était à partir 

d'un modèle moyen des particules. 

Toutes ces hypothèses étaient faites dans le but d'appliquer l'al- 

gorithme aux premiers résultats de l'expérience C.Z.C.S., où le nombre 

de canaux utiles était restreint (440, 520, 550 et 670 nm). La correc- 

tion atmosphérique, nécessairement simplifiée, ainsi obtenue, nous don- 

nait des résultats limités en précision, l'estimation de la concentra- 

tion en pigments chlorophylliens s'effectuant à un facteur 1,5 à 3 près 

(en supposant connue la relation entre la concentration et la réflec- 

tance dans le bleu et le vert). Rappelons que des mesures in-situ sem- 

blent indiquer une précision d'un facteur 0.5 sur cette concentration. 

Les expériences spatiales futures devraient comporter un plus 

grand nombre de canaux, en particulier des canaux additionnels dans le 

proche infrarouge afin de mieux évaluer les effets d'atmosphère. Paral- 

lèlement les algorithmes de correction doivent être développés et amé- 

liorés de façon à tenir compte des processus actuellement négligés. 

Ce travail a fait l'objet d'une publication (annexe 3) dans laquelle 

nous reprenons les points suivants. 

(i) processus d'interaction entre les diffusions atmosphéri- 

ques par les molécules et les aérosols ; 

(ii) utilisation de mesures à deux longueurs d'onde dans le 

proche infra-rouge ; 



(iii) évaluation des termes de transmission. 

On montre dans ce travail, que l'équation 11-3 dans laquelle on 

pose A = B = 1 constitue une bonne approximation tant que les diffu- 

sions multiples restent dans des limites raisonnables par rapport à 

la diffusion primaire, c'est à dire pour de faibles épaisseurs opti- 

ques en aérosols T En dépit de ce résultat, il est intéressant de 
P ' 

posséder une formulation de pa(8 8, $ 1  qui reste valable aux inci- 
SI 

dences rasantes, aux concentrations en aérosols élevées et aux cour- 

tes longueurs d'onde. On a donc cherché à modéliser le terme de cou- 

plage Rayleigh-Z!&rosols, ce qui donne une expression de la réflec- 

tance atmosphérique plus complexe mais plus précise. 

Pour atteindre la réflectance atmosphérique pa dans le bleu, 
P 

nous utilisons deux mesures dans le proche infra-rouge, domaine de 

longueur d'onde où la réflectance de la mer peut être considérée 

comme nulle. Nous soustrayons à ces mesures la composante Rayleigh 

(les interactions molécules et aérosols étant négligeables dansces 
a canaux) et on extrapole la réflectance p des aérosols dans le bleu 
P 

à partir de ces mesures corrigées. 

A partir d'un certain nombre de modèles d'aérosols, nous avons 

pu estimer la précision de cette extrapolation ; il apparait que l'or- 

dre de grandeur de l'erreur introduite (Ap) est de quelques milliémes 
A P quelle que soit la visibilité (-- i: 5 % ) .  
P 

En plus de la réflectance atmosphérique pal on doit encore esti- 

mer les fonctions de transmission T(Bs) T(8 1 pour lesquelles nous 
v 

avons à notre disposition une expression analytique approchée, 

1 
avec b = -  (1 - <COS 8> ) .  

P 2 P 

Le paramètre que nous devons atteindre est donc le produit b 'C 
P P- 

De même, les albédos plan Ap(p,) et sphérique Sp des aérosols 

peuvent s'écrire avec une bonne précision sous la forme 



où l'on retrouve le même paramètre b T à déterminer. 
P P 

Pour déterminer ce paramètre, nous avons étudié sa corrélation 
a 

avec la réflectance pp, seule grandeur connue, obtenue à partir de la 
a mesure de p dans le rouge après soustraction de la composante molé- 

culaire. La corrélation est telle que l'estimation du coefficient b T 
P P 

semble possible à 20 % près à partir de la connaissance de pa à 650 
P 

ou 850 nm. 

Si on reprend la formulation du signal marin p l'erreur intro- 
w J  

duit sur les fonctions de transmission T(ps) et T(p) par l'incertitude 

sur le paramètre bpTp, n'entraine pas d'erreurs importantes sur la ré- 

flectance vraie p . 
W 

Quant à la modélisation du couplage, l'incertitude sur les albédos 

plan et sphérique des aérosols ne dégrade pas notre formalisme qui res- 
a a 

te plus performant que la simple addition des réflectances p 
R et 'P 

et restitue bien la plupart des écarts systématiques observés au so- 

leil couchant et aux faibles visibilités. 

L'erreur résiduelle de l'algorithme est due principalement à l'ex- 

trapolation en longueur d'onde de la réflectance propre des aérosols. 

Si on veut augmenter la précision, des informations supplémentaires 

sur les aérosols deviennent nécessaires. 

Pour plus de détaiiiTs , on se reportera aux annexes 2 et 3 
où tout ce qui précéde est largement développé. 
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Abstmct. The ocean color algorithm proposed in this paper takes into account the effects of Rayleigh and 
aerosol scattering. The inherent reflectance and the diffuse transmittance of the Rayleigh atmosphere are 
expressed as functions of optical thickness and satellite measurement geometry with the aid of simple and 
accurate formulas. In the case of a turbid atmosphere, from which the aerosol optical thickness is 
unknown, the aerosol contribution is estimated with the aid of a measurement in a channel where the 
ocean is a blackbody (in the red or near infrared). If the relationship between the ocean color and the 
chlorophyll-like pigment concentration is assumed to be known at sea level, it is shown that the 
chlorophyll-like pigment concentration at an open ocean site can be determined from space to within a 
factor of 1.5 to 3 (uncertainty equal to 0.2 to 0.5 log interval). depending on the atmosphenc turbidity. 

1. Introduction 

Several airborne experiments have already shown the feasibility of ocean color 
measurements in the determination of the relative chlorophyll richness of water 
masses (Clarke et al., 1970; Arvesen et al., 1973; Miller et al., 1977; Wilson et al., 
1978; Viollier et al., 1978a). Most of the experiments were carned out at low altitude 
in order to minimize the masking effects of the atmosphere in the spectral range for 
which the ocean has a useful spectral signature (0.4 to 0.7 pm). 

The realization of these ocean color measurements from space, notably by the 
CZCS experiment (Coastal Zone Color Scanner, Hovis, 1978) poses the problem 
of eliminating atmospheric influences in a more crucial and complex way. Examples 
of the magnitude of this effect are given by the theoretical computations of Kattawar 
and Humphreys (1976), and by the experimental results of Hovis et al. (1973). The 
main difficulty in the correction of atmospheric effects is due to the presence of 
aerosol, for which optical characteristics are variable in both time and space. Curran 
(1972) has evaluated the accuracy requûed of aerosol optical thickness measure- 
ments for chlorophyll content determinations. Gordon (1978) has proposed the 
correction of the aerosol influence by measurements at 0.7 km or longer, where the 
ocean becomes a blackbody. This method assumes (1) the independence of scattering 
effects due to molecules and aerosols, (2) the linear dependence of the aerosol effect 
upon optical thickness. These hypotheses are verified in the present article by means 
of accurate computations of diverse terms of atmospheric perturbation, and simple 
formulas have been found to facilitate quick and accurate correction. The developed 
atmospheric correction algorithm is finally applied to the measurement of chloro- 
phyll-like pigment concentration in accordance with the method already proposed 

Boundary-Layer Mereorology 18 (1980) 247-267.0006-8314/80/0183-0247303.15. 
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by Viollier et al. (1978a), and the accuracy with which chlorophyll-like pigment 
concentration can be determined from satellites is estimated. 

The radiative transfer in the ocean-atmosphere system is modelled in the following 
way. The radiance 1, ((8, 4) ,  (Bo,+o)) measured from space, at wavelength A, is 
systematically expressed as a reflectance 

where Eo* is the solar spectral inadiance at the top of the atmosphere, and (44)  and 
(O0, q50) represent the observation and incidence directions. Notation will be 
simplified by deleting subscnpt A from optical terms. The several contributions of the 
measured reflectance can be split up in the following way: 

R = R a  +Ro+Rao+Roa + R 1  (2) 

where, in accordance with Figure 1, each term represents a possible radiation 
pathway: 
- Ra: radiation scattered uniquely by the atmosphere (without an ocean reflection 
component). 
- Ro: direct radiation reflected by the ocean (without atmospheric scattering). 
- Rao: diffuse sky radiation reflected towards the satellite. 
- Ro,: direct radiation reflected and then scattered towards the satellite. 
- R': reflected radiation which has been reflected andlor scattered more than twice. 

The 1 s t  term, R', is negiigible when the target surface reflectance is a few percent, 
which is generally the case in measurement of ocean color. Terms Ro, R,o and Ro, 
are ail proportional to the ground reflectance p for an uniform Lambertian ground 
reflectance, and it is then possible to wnte 

R = R , + p T  (3) 

and in this way to define the diffuse transmittancer 

OCEAN REFLECTANCE 

The ocean reflectance po can be considered to be the addition of a perfectly diffuse 
reflectance p resulting from backscattering from the water mass and a surface 
specular reflectance p' which obeys Fresnel's laws 

where S is the Dirac function. This mode1 is valid only for a perfectly calm water 
surface. When the water surface is rough, the radiation reflected from the surface is 
no longer sent uniquely in the direction of the specular reflection, but rather is 
distributed around this direction (see Annex II). Part of this reflected radiation then 
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Fig. 1. The different pathwarj followed by radiation which upwells towards the satellite. 

is directly measured by the satellite, and this constitutes the 'glitter' phenomenon. In 
this study we will suppose that the glitter can be ignored, which assumes the target 
surface to be perfectly smooth. Furthermore, as most of the surface reflected 
radiation will thus be sent in the direction of the specular reflection, it will be possible 
to get good approximate values for Rao, Ro,, and R' by using expression (4). 

A ~ O S P H E R I C  ABSORPTION AND SCATTERING 

In the range used for the measure of ocean color, 0.4 to 0.7 km, the only notably 
absorbing atmospheric gas is ozone. The absorption due to ozone can be localized in 
the atmosphere above the scattering layers and its influence can be calculated 
separately (see Annex 1). 

In what follows, Rayleigh scattering due to molecules and Mie scattering due to 
aerosols have been taken into account. Two cases have been studied. The first case 
was that of a purely Rayleigh atmosphere, and simple and precise formulas for the 
evaluation of perturbation due to this kind of atmosphere have been developed; in 
the second case, aerosols (standard aerosol model, from McClatchey 1971) were 
added to the Rayleigh atmosphere and an attempt was made to demonstrate the 
linear relationship between optical thickness and the supplementary perturbation 
introduced by the aerosols. 

Computations were made at wavelengths of 450,550 and 650 nm, which cover the 
useful interval in the measure of ocean color (the CZCS channels are at 443,520, 
550, 670 and 750 nm). In what follows it is to be borne in mind that the spectral 
reflectance signature of the ocean has an amplitude of a few IO-* and that an 
accuracy on the order of 10-~ is necessary for' the determination of this signature. 

5 
5 3. Pure Rayleigh Atmosphere 
* The resolution of radiative transfer in a Rayleigh atmosphere poses no particular 

problem. Certain of these results can be found in the form of tables (Sekera and 
Kahle, 1966). Nevertheless, neither exact computer calculation nor the reading of a 
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table is entirely satisfactory for the pixel-by-pixel correction of the satellite image. 
What is really needed is the simplest possible formula giving reflectance with an 
accuracy of 10-~. 

With this in mind, we have compared the results of exact computations for a 
plane-parailel atmosphere which were obtained by the successive orden of scatter- 
ing method (taking polarization into acount), with results obtained with the aid of 
approximate formulas. This comparison is made for terms R': and T~ of Equation 3 
(the superscnpt M indicating that they refer to a Rayleigh atmosphere). 

This term corresponds to the apparent reflectance which is measured for a perfectly 
black surface (p  = 0). 

Table 1 gives the results of exact computations for optical thickness corresponding 
to 450,550 and 650 nm, incidence angies 80 being of 15" and 6O0, and observation 
angle 8 being of O" and 30" in a plane perpendicular to the plane of incidence 
(4 - 40 = 90'). These conditions correspond approximately to the geometrical 
configuration extremes that are possible in the observation of ocean color from 
space. The results are given for the exact computation, with and without polariza- 
tion: as has already been pointed out (Plass et al., 1976), it is necessary to account for 
polarization introduced by Rayleigh scattering in order to obtain the necessary 
accuracy. 

For small opticai thickness, multiple scattering becomes negligible and the cal- 
culation of single scattering gives a value R?"' close to the exact value R? with 

where ,y = rr - arcos (cos 8 cos 80 +sin 0 sin Bo cos(& - 40)) is the scattering angle, 
PO = COS 80, p = COS 8, or, since r is small, 

with 

for Rayleigh scattering. 
The latter approximation was used to obtain the values recorded in Table 1 

(column 3). It is interesting to note that the approximate expression (Equation 6) for 
single scattering gives much better results than does the exact expression (Equation 
5). By using the approximate expression (Equation 6), residual errors of a few 0.001 
occur, which can be very simply tabulated with an accuracy of 0.001 since the 
majority of the geometry-associated variations were taken into account in the term 
p(x)/ppo. Other equations can be found which more rxactly account for multiple 
scattering, but the accuracy obtained is hardly better than the accuracy obtained by 



OCEAN COLOR ALGORITHM 25 1 

TABLE 1 

Comparisons between alternative computations of atmosphenc reflectances due to Rayleigh scattering 
(R:) both without and with specular reflectance from the sea surface, without and with polarization, and 
cornparison between exact and approximate computations: 1 -exact without polarization; 2 -exact with 
polarization; 3 - approximated by Equation 6; 4 - exact with polarization; and 5 - approximated by 

Equation 9 

A Without specuiar reflection With specular reflection 
(nm) 1 2 3 4 5 

ûo = 15 450 0.0791 0.0838 0.0809 0.0884 0.0842 
550 0.0355 0.0367 0.0356 0.0391 0.0370 
650 0.0181 0.0184 0.0180 0.0193 0.0187 

ûo = 60 450 0.1009 0.0988 0.1011 0.1096 0.1091 
550 0.0453 0.0448 0.0444 0.0506 0.0479 
650 0.0229 0.0228 0.0225 0.0257 0.0243 

equation 6 in the previously defined observation range. Equation 6 is simple, and 
seems to give the best results. 

The ocean reflection mode1 was described in Section 2. The greater part of the 
radiation is reflected in the direction of specular reflection. Part of this radiation 
interacts with the atmosphere by scattering and makes a significant contribution to 
measured radiation. 

This contribution can be approximated with sufficient accuracy by the following 
formula: 

(with p(x1) = p(x) for ,y' = rr -,y) which accounts for radiation reflected after scatter- 
ing and radiation scattered after reflection, with reflection coefficients p'(8) and 
p'(80). For nearly vertical sightings, p'(8) is equal to 0.02, and the term R,,,, is then of 
the order of 0.004 at 450 nm. 

This term can easily be incorporated into R, (in place of Equation 6) which 
becomes 
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With Table 1 (columns 4 and 5), it is possible to test the validity of this expression as 
compared with the exact computation. Differences of a few 0.001 exist, which can 
easily be tabulated as a function of the geometry of the problem. 

For a uniform Lambertian ground reflectance, the Rayleigh diffuse transmittance is 
defined by Equations 2 and 3: 

and the analytical expressions for the terms RO, R%, RZ are 

RY = p e - ~ M f  UOe-rM/U (11) 

where r M ( p )  is the appropriate transmittance and E: and EY are respectively the 
direct and diffuse components of the downwelling normalized irradiance. In accor- 
dance with theabove conventions, each term is normalized to the incident irradiance 
outside of the atmosphere, p z o ,  divided by T ;  ES and EY are thus dimensionless 
transmission terms 

Equation 15 is exact for only the single scattering approximation, but this approxi- 
mation still gives good.results when r" is not too large. The expression of the 
transmittance t *M(p)  is found to be identical to the expression of E r :  

Combining equations 11 to 16 yields 

which provides an expression for diffuse transmittance as previously defined by 
Equation 10 

This formula is used further in the text (Table VI, column 3) and gives excellent 
accuracy in the retrieval of ground reflectances from synthetic data of R. 

This model assumes the ground reflectance p to be uniform over horizontal 
distances of at least several kilometers. Ocean reflectance obviously is not 
completely uniform since fronts, eddies and various patches are present. Ocean 
reflectance variations are nevertheless small enough for the above model to remain 
valid as a first approximation. This is not the case for areas very close to the Coast 
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where the change in reflectances between water and land is so large as to invalidate 
the model. Specific atmospheric corrections which acccount for this particular 
non-uniform case have not yet been developed. 

If this limitation is accepted, formulas 9 and 18 are useful in the elimination of the 
influence of Rayleigh scattering. 

4. Turbid Atmosphere 

Aerosol scattering causes an additional perturbation of reflectance Ra and diffuse 
transmittance T. In marine or continental zones, the nature of aerosols can be 
extremely varied: water droplets, industrial or volcanic dust, etc. To study ail 
possible cases present in nature would be impossible. An attempt thus will be made 
to demonstrate the general laws of radiative transfer in a turbid atmosphere with the 
aid of a standard aerosol model. 

AEROSOL MODEL 

Computations for an atmosphere containing aerosols were made using the standard 
model of McClatchey et al: (1971). For this model, particle characteristics are 
independent of altitude. The particles are assumed to be spherical, non-absorbing, of 
optical index m = 1.50, of the following size distribution: 

n (r) = if O. lCr<lO+m 

The value of the phase function deduced from this model are presented in Table II. 
McClatchey et al. (1971) selected two atrnospheric aerosol distributions, one 

representative of a clear sky and one of a hazy sky. The two models correspond to 
horizontal visibilities of respectively 23 and 5 km. The optical thicknesses of the 
aerosols in these two models are presented in Table III. 

Tanré and Herman (1978) have demonstrated that for nearly vertical sightings 
(8 < 15") and aerosol opticai thicknesses smaller than 0.5, the reflectance for a turbid 
atmosphere can be written as 

where RO is the reflectance due to a hypothetical atmosphere containing only 
aerosols; the term inciuding the Rayleigh-aerosol interaction was found to be less 
t han 3 O/O . 
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TABLE II 
Phase function of the aerosol mode1 of McClatchey et al. (1971). The ratio 
between at  450 and 650 nm (last colurnn) emphasizes the depen- 
dence of PA(X) upon wavelength, particularly in backward directions. The 
angles chosen, X. are those used in the approximate amputations presen- 

ted in this paper 

Phase Phase function. p A ( ~ )  Ratio 
angle ,y 450 nm 550 nm 650 nm ~4qo(x) /~bSo(x)  

Unlike the Rayleigh reflectance, it would be superfluous to look for approxima- 
tions of R: as a function of aerosol optical thickness and phase function. That would 
not resolve the problem because the aerosol optical parameters are exceedingly 
variable in time and space. An attempt should instead be made to correlate the 
atmospheric correction directly with a satellite measurement. Gordon (1978) 
suggests a linear dependence of Ra on rA. Thus if one knows the spectral dependence 
of rA, the value of R:, at a given wavelength can be deduced faom R measured at a 
different wavelength, i.e., in the red where the radiance backscattered by the ocean 
becomes nil. 

This is illustrated in Table IV which presents the results of exact computations of 
R: for a vertical sighting (8 =O), and for three solar angles (Bo  = 15", 41.41" and 
60°), as well as by Table V, which presents the differences between the exact and 
approximate computabions of R: at 450 nm. The computations were made for the 
two cases, clear and hazy. The approximate determination of R: at 450 nm (RA jo )  
is deduced from the exact value of ~ $ 5 0  by use of the linear relationship between 
R: and rA. 

Two equations were tried, first 

TABLE III 

Rayleigh optical thickness from Hoyt (1977). and 
aerosol optical thickness for the clear and hazy models 

from McClatchey et al. (1971) 

A (nm) 450 550 650 

iM 0.2157 0.0948 0.0481 
r A  Clear 0.2801 0.2348 0.201 1 
7" Hazy 0.9395 0.7801 0.6681 
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TABLE IV 
Turbid atmosphere: exact computations of the aerosol 
reflectance R:. The zenith solar angles Bo are 15, 41.4 
and 60'. The sighting is vertical (0  =O). R: includes the 

Rayleigh-aerosol interaction 

Clear Amosphrre 

Haz y Atmosphere 

where E is the optical thickness ratio 

and second 

where E' = 0 . 9 ~ .  
In this case the factor 0.9 takes into account the average ratio of the phase function 

at 450 and 650 nm at the angles of backscattered radiation (see column 5 of Table II). 
In Table V it is seen that the use of coefficient E '  = 0 . 9 ~  instead of E notably reduces 
the differences, and this is of particular interest in the 'hazy' rnodel. For the 'clear' 

TABLE V 

Dispanty (in absolute value) between the exact value of R: 
at 450 nm and the value as approximated by 

A 
7 4 5 0  

~ 2 5 0  =eR:6~0 where E =-A- column (1) 
7650  

R : ~ ~ ~  = E ~ R ; ~ ~ ~  where e '  = 0.98 coiumn (2) 

Clear 15" +0.0041 +0.0015 
41.4' +0.0014 -0.0007 
60" +0.0022 -0.001 1 

Hazy 1 5" +0.0114 +0.0023 
41.4" +0.0066 -0.0024 
60" +0.0170 +0.0046 






































































































































































































































































































































































































